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Die vorliegende Arbeit ist eine leicht gekÃ¼rzt Fassung einer Dissertation, die 1999 bei der 
Naturwissenschaftlichen FakultÃ¤ der der WestfÃ¤lische Wihelms-UniversitÃ¤ MÃ¼nste 
eingereicht wurde. Die Dissertation befasst sich mit der Struktur und Bildung des West 
Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts auf der Br~ggerhalvaya und entstand auf Anregung 
von Prof. Dr. F. Thiedig in den Jahren 1995 bis 1999 am Geologisch-PalÃ¤ontologische 
Institut der UniversitÃ¤ MÃ¼nster Die GelÃ¤ndearbeite wurden wÃ¤hren der 6. Und 7.  
MÃ¼nsterane Spitzbergen-Expeditionen im JuliIAugust der Jahre 1995 und 1996 
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,,Wahrend die tektonisch-geologischen Verhaltnisse der Karbonablagerungen 
[in diesem Gebiet] sehr einfach erscheinen kbnnen, wenn man nur den 
nordwestlichen Teil der Halbinsel untersuchte, werden wir, wenn wir uns der 
Heclahoekgrenze nahem, einem so eigentÃ¼mlichen verwickelten, geologischen 
Aufbau begegnen, daÂ man im hbchsten Grade erstaunt. " 
(0. Holtedahl) 
Zusammenfas 
Der West-Spitsbergen Fold-and-Thrust Belt ist Teil des tertiÃ¤re Eurekan Fold Betts in der 
Arktis. Die Brnggerhalvnya reprÃ¤sentier den nÃ¶rdlichste aufgeschlossenen Ab-schnitt 
des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts und ist durch einen NE-vergenten 
Deckenbau gekennzeichnet. Es kÃ¶nne neun Decken unterschieden werden, von denen 
die fÃ¼n unteren hauptsÃ¤chlic aus den post-kaledonischen Sedimenten des 
JungpalÃ¤ozoikums der Trias und des TertiÃ¤r aufgebaut sind, wÃ¤hren die vier hÃ¶here 
Decken ausschlieÃŸlic aus dem kristallinen Basement bestehen bzw. nur lokal Relikte des 
sedimentÃ¤re Deckgebirges enthalten. 
In den Metamorphiten des kristallinen Grundgebirges ist eine polyphase tektono-meta- 
morphe Entwicklung erhalten, die fÅ¸n duktile Deformationsereignisse (DI-D5) umfasst, 
bestehend aus zwei engen bis isoklinalen Faltungen (D2 und D3) und einer Phase 
lokalisierter duktiler Scherbewegungen (D4), gefolgt von der Bildung eines weitspÃ¤n-nige 
und offenen Faltenbaus in einem h~heren Krustenstockwerk (D5). Mit Ausnahme der 
ersten Isoklinalfaltung (D2) sind N-S streichende Strukturelemente kennzeichnend. 
Die prÃ¤-vendische und vendischen Gesteine weisen die gleiche Entwicklung auf, die nur 
auf eine gemeinsame Deformation wÃ¤hren der kaledonischen Tektogenese 
zurÃ¼ckgefÃ¼h werden kann. 
Ein Vergleich der prÃ¤-devonische Strukturentwicklung auf der Braggerhalvaya mit der 
tektonischen Evolution in NW-Spitzbergen zeigt bemerkenswerte Ã„hnlichkeite sowohl 
in Bezug auf die Deformationsabfolge als auch bezÃ¼glic der Orientierung der mit den 
jeweiligen Deformationsepisoden assoziierten Strukturen. Dies spricht fÃ¼ eine gemein- 
same Entwicklung beider Gebiete ab der D2 wÃ¤hren der kaledonischen Tektogenese 
und gegen einen erst spÃ¤te (oberdevonisch) erfolgten Zusammenschluss wÃ¤hren der 
svalbardischen Phase. 
Das post-kaledonische Deckgebirge besteht hauptsÃ¤chlic aus jungpalÃ¤ozoische Abla- 
gerungen. Nur sehr lokal sind Relikte der Untertrias erhalten. Auch das TertiÃ¤ ist auf das 
Ny-Alesund Becken im Norden der Braggerhalvnya beschrÃ¤nkt 
Die Sedimentation irn Karbon (beginnend mit unterkarbonischen Ablagerungen) ist von 
einer syn-sedimentÃ¤re Extensions-Rranstensions-Tektonik geprÃ¤gt Die grÃ¶ÃŸtentei 
klastischen terrestrischen bis randmarinen Sedimente werden in von StÃ¶runge be- 
grenzte Becken geschÃ¼ttet Ab dem oberen Bashkirium ist ein zunehmender mariner 
Einfluss bemerkbar. Die nachlassende AktivitÃ¤ an den StÃ¶runge im Bashkirium und 
Moscovium fÃ¼hr zur Bildung eines Halbgrabens und zu einer randlichen Ãœberflutun der 
Abtragungsgebiete. Ab dem oberen Oberkarbon wird das stÃ¶rungskontrolliert Milieu von 
relativ stabilen Plattformbedingungen mit Karbonatsedimentation abgelÃ¶st deren fazielle 
Entwicklung nicht allein von eustatischen Meeresspiegelschwankungen, sondern 
hauptsÃ¤chlic von regionalen tektonischen Hebungen und Senkungen gesteuert wurde. 
Die mesozoischen Sedimente wurden auf der Br0ggerhalvaya noch vor der Ablagerung 
des TertiÃ¤r nahezu vollstÃ¤ndi abgetragen. Das Ny-Alesund TertiÃ¤rbecke entwickelt sich 
im PalÃ¤oge und nimmt eine bis zu 300 m mÃ¤chtig klastische Abfolge auf, die vor allem 
in den unteren Abschnitten Ã¶konomisc verwertbare Kohlefl6ze enthÃ¤lt 
Auf der Braggerhalvaya sind durch eine bedeutende N-S streichende St6rung - die 
Scheteligfjellet Fault - zwei Strukturniveaus des Deckenstapels aufgeschlossen: Die 
Scheteligfjellet Fault trennt die strukturell tieferen Decken irn Nordwesten der Halbinsel 
von den hÃ¶here Kristallindecken im Osten. 
Die Geometrie der unteren Decken des Deckenstapels ist durch Rampen und Flach- 
bahnen charakterisiert. Das kristalline Grundgebirge wird bereits mit Ausnahme der 
untersten Decke in den Ãœberschiebungsba mit einbezogen. Die Ãœberschiebunge fallen 
flach in sÃ¼dlich Richtungen ein und veriaufen subparallel zur Schichtung, wobei die 
Karbonate der Wordiekammen und Gipshuken Formation als Abscherhorizonte ge-nutzt 
werden. Die Decken sind intern kaum deformiert, vielmehr konzentriert sich die 
Verformung auf die Ãœberschiebungs und Rampenzonen. Dort sind intensiv gescherte 
Zonen mit Schuppenstapeln, Duplexstrukturen, Rampen- und StÃ¶rungswachstumsfalte 
entwickelt. Die Breite dieser Zonen kann mehrere hundert Meter erreichen. 
Zwei Decken im zentralen Teil des Deckenstapels, die Ny-Alesund- und Nielsenfjellet- 
Decken, enthalten die fÃ¼ den Fold Belt charakteristische Falte im km-MaÃŸstab Die Ny- 
Alesund-Decke reprÃ¤sentier die Synkline, die von der Antikline (Nielsenfjellet-Decke) 
Ã¼berfahre wird. Die NY-Alesund-Ãœberschiebun ist ebenfalls gefaltet. 
Die Kristallindecken werden durch steilere Aufschiebungen mit listrischem Verlauf be- 
grenzt. Ihre interne Deformation ist ebenfalls auffallend gering. In den Schiefern sind 
lediglich direkt an den Ãœberschiebunge Schuppen entwickelt, in den Dolomitmarmoren 
nÃ¶rdlic der Engelskbukta sind Schuppenstapel und Falten ausgebildet, die denen in den 
Karbonatsedimenten in den unteren Decken Ã¤hneln 
Neben der strukturellen Position bestimmen vor allem die Lithologie und die daraus re-sul- 
tierenden Kompetenzkontraste die Verformungsgeometrien und interne Architektur der 
Decken. 
Die kinematische Evolution erfolgt in drei Stadien: 
1) WÃ¤hren des Initialstadiums werden die untersten Decken durch subhorizontale, etwa 
schichtparallel verlaufende Ãœberschiebunge gebildet (,,flat-rampi'-Geometrien), 
welche ,,in-sequence" zum Vorland hin gebildet werden. 
2) Mit der Ã„nderun des tektonischen Transports nach (E)NE und der Bildung der ersten 
,out-of-sequenceC'-Ãœberschiebun wird das Basement im Hinterland stÃ¤rke in die 
Deformation einbezogen. Die gleichzeitige Entstehung der km-groÃŸe Falte als 
StÃ¶rungswachstumsfalt an der Front dieser SockelÃ¼berschiebun fÃ¼hr zu einer 
Rotation und Faltung der in Stadium 1 gebildeten unteren Ãœberschiebungen Die im 
Stadium 1 bereits gebildete Ny-Alesund-Ãœberschiebun wird zu Beginn der Faltung 
zunÃ¤chs teilweise reaktiviert und mitgefaltet. SchlieÃŸlic wird die Ny-Alesund-Decke 
unter Ausbildung einer neuen Ãœberschiebungsbah schrÃ¤ auf die unteren Decken 
transportiert. Dabei werden ausschlieÃŸlic die Dolomite und Kalksteine der oberen 
Wordiekammen und der Gipshuken Formation als Abscherhorizont genutzt. Die Ge- 
fÃ¼g an der im Norden der Braggerhalbinsel ausstreichenden Ny-Alesund-Ãœber 
schiebung sind demnach Verformungen der reaktivierten bzw. neu gebildeten Ãœber 
schiebung. Sie sind gekennzeichnet durch intensive Schuppentektonik, die vor allem 
im Norden und Osten ent des Kongsfjordens aufge-schlossen sind. 
von einer Ãœberschiebun gekappt und die 
kline (Ny-Alesund-Decke) Ã¼berscho-ben 
ecken, deren Bildung ,,out-of-sequence" 
Richtung Hinterland erfolgt. 
Die BasisÃ¼berschiebun des Deckenstapels streicht im Kongsfjorden aus. ihr Verlauf folgt 
der NW-SE streichenden und im Kongsfjorden lokalisierten Kongsvegen Fault, an welcher 
fÃ¼ das Karbon und fÃ¼ das spate Mesozoikum und frÃ¼h TertiÃ¤ abschiebende 
Bewegungen anzunehmen sind. Das Umbiegen der Strukturen im Fold Bett von einer 
NNW-SSE-Richtung im SÃ¼de des West Spits-bergen Fold-and-Thrust Betts nach WNW- 
ESE auf der Braggerhalvaya und der damit verbundene abweichende tekto-nische 
Transport nach NNE bis NE wird zurÅ¸ckgefÃ¼h auf eine Reaktivierung der Kongsvegen 
Fault als schrÃ¤g Rampe wÃ¤hren der Uberschiebungstektonik in Ver-bindung mit einer 
Abbremsung des Deckentransports durch den gehobenen Nordfjorden Block im Norden 
und Nordosten. 
Das Auframpen der oberschiebungen der unteren Decken ist anscheinend ebenfalls an 
karbonische Abschiebungen ebunden. Bei den zwischen die Kristallindecken einge- 
schuppten Karbonsedimenten handelt es sich ausschlieÃŸlic um unter- und mittelkarbo- 
nische, st6rungskontrollierte Ablagerungen, sodass die KristallinÃ¼berschiebunge ver- 
mutlich die karbonischen Abschiebungen invers reaktivierten. Das bedeutet, dass prÃ¤ 
existierende Strukturen die fertigt-e Deformation kontrollieren. 
Die Deformation auf der ya ist eindeutig von Kompression dominiert. 
Hinweise fÃ¼ groÂ§rÃ¤umi Blattverschiebungen fehlen und transpressive GefÃ¼g sind nur 
untergeordnet vertreten. Daher kann die strukturelle Architektur der Braggerhalvaya nicht 
als Beweis fÃ¼ eine transpressive Bildung des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts 
angesehen werden. 
Die tertiÃ¤re Ablagerungen sind auf der Braggerhalvaya in die Uberschiebungstektonik 
involviert, was einen Beginn der Hauptphase der Ãœberschiebungstektoni n der Ober- 
kreide ausschlieÂ§t 
Eine plattentektonische Zuordnung ist aufgrund der ungenauen Datierung der tertiaren 
Sedimente kontrovers. Aufgrund der Dominanz kompressiver Strukturen, der Einbe- 
ziehung der tertiaren Ablagerungen und sedimentologischer Befunde in Beziehung 
gesetzt zur kinematischen Evolution wird der Zeitraum ab Chron 25 bis kurz nach Chron 
24 (59-55 Ma) fÃ¼ die Hauptphase der Uberschiebungstektonik (Stadium 2 bis Anfang 3) 
favorisiert. 
Extended abstract 
The West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belt is part of the Tertiary Eurekan mobile belt 
covering wide areas in the Arctic from Ellesmere Island and Northeast Greenland to 
Svalbard. It is exposed for 300 km in western Spitsbergen from Sarkapp in the south to 
Kongsfjorden in the north. The originally connected deformation belts were separated in 
Tertiary tirnes due to the opening of the North Atlantic in relation to the break-up of 
Laurasia. 
The Braggerhalvaya in the northernmost exposed part of the fold-and-thrust belt is of 
particular interest because the Kongsfjorden area is a key region for the clarification of 
either a transpressive or compressive origin of the West Spitsbergen Fold-and-Thrust Bett. 
Its structural architecture is characterized by a NE-vergent nappe-stack consisting of nine 
thrust-sheets. The basal sole thrust of the nappe-stack climbs up-section to the NE and 
is infered to crop out in the Kongsfjorden. Four basement-dominated structurally higher 
nappes overiay five thrust-sheets which contain predominantly post-Caledonian cover 
sediments of Late Palaeozoic to Triassic and Tertiary age. 
The most striking feature in the Kongsfjorden area is the anomalous transport directions 
to the NNE to NE instead to the ENE. Although there is already a smooth cuwature of the 
fold-and-thrust belt in northern Oscar II Land, the anomalous transport directions are 
restricted mainly to the Kongsfjorden area. 
The metamorphic basement units show a polyphase tectono-thermal evolution. Five 
ductile deformation events (DA-D5) can be recognized including the development of a first 
cleavage SI associated with the formation of quartz mobilizations (D?) followed by two 
episodes of isoclinal folding (D2, D3), formation of ductile shear zones (mylonites, 
phyllonites, D4) and Open folding (wide anticlinal and synclinal structures, D5). Except for 
E-W (today due to Tertiary thrusting NE-SW) trending D2 fold-axes, the fold-axes and 
stretching lineations of the different deformations are colinear and N-S-oriented (today 
NW-SE). 
The similar structural evolution, fabric development and orientation of fold axes, cleavage 
planes, and shear planes of the pre-Vendian and Vendian units since D2 demonstrate a 
simultaneous tectonization and metamorphism of both units which therefore can be 
attributed to the Caledonian orogeny. 
The Caledonian deformation on Br~ggerhalvaya can be compared with the pre-Devonian 
structures in NW Spitsbergen. Both areas show similarities concerning the succession of 
deformation events as well as the orientation of the associated structures and fabric. This 
indicates a contemporaneous structural evolution in both areas during the Caledonian 
orogeny and is at odds with the proposed assumption of a post-Caledonian amalgamation 
of the two regions as exotic terranes (NW-Spitsbergen on the one hand and Oscar II Land 
with Braggerhalv~ya on the other) during the Devonian Svalbardian deformation. 
The post-Caledonian cover sequence on Braggerhalvaya comprises predominatly Late 
Palaeozoic strata. Relics of Early Triassic and Tertiary sediments are only locally 
preserved and occur in the area of the Ny-Alesund Tertiary Basin. 
The deposition started in Early Carboniferous times and was accompagnied with syn- 
depositional normal faulting. On Braggerhalv~ya, the predominantly terrestrial silici-clastic 
and marginal marine calcareous deposits were accumulated in a basin bounded by 
probably NNE-SSW and NW-SE striking faults. The latter are thought to represent normal 
faults with downthrow to the SW (parallel to the Kongsvegen Fault located in 
Kongsfjorden). Ceasing fault activity during the Bashkirian led to progressive marine 
transgression on the margins of the Nordfjorden Block. The fault-controlled sedimenta-tion 
was replaced by stable platform conditions with widespread depositon of shallow marine 
limestones and dolomites of Late Carboniferous and Eariy Permian age followed by 
accumulation of cherts and glauconitic sandstones in the Late Permian. 
Except of locally preserved relics of Early Triassic shales, Mesozoic strata On 
Braggerhalvaya have been eroded during Late Cretaceous uplift prior to the formation of 
the Tertiary (Palaeogene) Ny-Alesund Basin. The basin contains a succession of 
siliciclastic sediments, up to 300 m thick, shed from northeriy directions where the 
basement was exposed. The conglomerates and sandstones are intercalated with coal 
seams. It remains unclear wether the basin was isolated or part of the large Central Basin. 
The structural architecture of Braggerhalvaya is characterized by a NE-vergent nappe- 
stack consisting of nine thrust-sheets. The N-S trending Scheteligfjellet Faults separates 
two structural levels: the lower sediment-dominated nappes are mainly exposed in the 
western and northern parts of the peninsula, the basement-dominated thrust-sheets are 
preserved in the eastern and southern areas. 
The lower nappes consist predominantely of Late Palaeozoic and Tertiary sediments. 
Additionally, they involve slices of the pre-Devonian basement revealing the thick-skinned 
tectonic style even of the lower nappes. The thrusts follow staircase trajectories. In the 
flats, the thrust-faults run sub-parallel to the bedding planes within the Late Carboniferous 
and Eariy Permian calcareous rocks of the Wordiekammen and Gips-huken formations. 
In the hangingwall above the flats, the sediments are nearly undeformed. The deformation 
is concentrated at the ramps where the thrust-faults cut up-section from the lower 
detachment in the basement to the Late Carboniferous/Early Permian dolomites crossing 
the silicidastics of the Eariy and Middle Carboniferous. The thrusts splay into several faults 
leading to intense shearing and folding. Those shear zones are for example well 
preserved in the southwestern part of Braggerhalvaya parallel to the coastline 
(Kiasrstranda, Leinstranda). They are characterized by imbricate stacks, duplex structures, 
and thrust-related folding (fault-bend folds, fault-propagation folds). 
Two nappes in the central pari of the nappe-stack contain the syncline and anticline of a 
km-scale fold. The Ny-Alesund represents the syncline which was cut and overridden by 
the anticline (Nielsenfjellet nappe). The basal thrust of the Ny-Alesund nappe (=Ny- 
Alesund Thrust) was also folded. 
The basement-dominated thrust-sheets are bounded by more steeply-dipping reverse 
faults with listric fault shapes. The internal deformation is weak and concentrated to the 
thrust-planes. Schistose lithologies show small-scale imbricates adjacent to the thrusts. 
In the dolomite marbles north of Engelskbukta, a broad thrust Zone is exposed which 
contains imbricate stacks, duplex structures and subordinate flexural-slip folds which 
resemble the Tertiary structures within the calcareous Late Palaeozoic sediments. In the 
structurally highest Engelskbukta nappe, a subordinate transpressive component during 
thrusting could be observed. 
Apart from the structural position (ramps), the deformational style and internal geometry 
of the nappes is controled by the lithology, i.e. the competence contrast. Rock units 
comprising an altemation of limestones/dolomites and fine-grained silicidastics offen show 
thrust-related folds in contrast to calcareous units which are dominated by shearing and 
imbrication. 
A three-stage kinematic model for the Tertiary thrusting is proposed: 
1) Subhorizontal bedding-parallel movements in the lower thrust-sheets resulted in in- 
sequence foreland-propagating fold-thrust evolution with ramp-flat geometries. 
2) A change in tectonic transport to more (east)noriheasteriy directions and first out-of- 
sequence thrusting led to Inversion and upliff of the basement in the hinteriand 
associated with the formation of the km-scale fold-structure causing folding and 
bending of the stage-ldetachments. The stage-1 Ny-Alesund nappe obliquely cut 
and overrode the lower nappes. 
3) The truncation of the shori limb of the km-scale fold by a thrust-fault leading to 
thrusting of the anticline on the syncline was followed by stacking of the highest 
basement-dominated nappes by SW-ward propagating and NE-directed out-of- 
sequence thrusting. 
The sole-thrust of the nappe-stack is infered to strike out in Kongsfjorden. The thrust is 
thought to follow the NW-SE trending Kongsvegen Fault which represented a normal fault 
with downthrow to the SW during Middle Carboniferous as well as Late Cretaceous and 
Tertiary times. 
The curvature of the West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belt on Brnggerhalvnya is 
interpreted to be controled by along-strike Iithological as well as thickness variations of the 
post-Caledonian strata and mainly by oblique ramping on the Kongsvegen Fault 
associated with pinning on the Nordfjorden Block in the north. This suggests that pre- 
existing structures have controled the Tertiary geometry. The latter can also be observed 
in the lower nappes where Middle Carboniferous NW-SE striking normal faults were 
inversely reactivated as ramps during Tertiary thrusting. Moreover, slices of Carboniferous 
sediments imbricated in the basement-dominated nappes are solely fault-controled Eariy 
and Middle Carboniferous units also suggesting an inverse reactivation of the 
Carboniferous normal faults. 
In general, the geometry on Braggerhalvnya is clearly dominated by compressive/con- 
vergent structures and lacks prominent strike-slip faults and major transpressive features. 
This corresponds with observations in other segments of the West Spitsbergen Fold-and- 
Thrust Belt contradicting a transpressive origin of the fold belt. 
The Tertiary sediments are involved in thrust tectonics excluding a formation in Late 
Cretaceous times as proposed by some authors. Due to divergent dating of the Tertiary 
strata, the plate tectonic framework giving rise to the thrust tectonics is still unsolved. 
The predominance of compressive structures, involvement of Tertiary units as well as 
sedimentological observations set in relation to the kinematic evolution suggest a Latest 
Paleocene/Eariy Eocene time Span for the main stages of thrust tectonics between chron 
25 and chron 24/23 (59-55 Ma). 

1 Einleitung 
1 .I Lage des Arbeitsgebietes 
Svalbard ist die Bezeichnung fÃ¼ eine Inselgruppe im Nordpolarmeer zwischen 74' und 81' 
nÃ¶rdliche Breite und 10' und 35' Ã¶stliche LÃ¤ng (Abb. 1-1). Zu dem Archipel gehÃ¶re ne- 
ben der Hauptinsel Spitzbergen auch Nordaustlandet, Edgeaya, Barentseya und Prins 
Karis Foriand sowie kleinere Inseln wie die BÃ¤reninse (Bj~rnaya), Kvitaya, Hopen und Jan 
Mayen. 
-- 
Abb. 1-1: Geographische Lage von Svalbard im Nordpolarmeer. 
Die Baggerhalvaya liegt im NW Spitzbergens an der WestkÃ¼st im nÃ¶rdlichste Oscar ll 
Land zwischen 78'50' und 79' nÃ¶rdliche Breite und 11 und 13O Ã¶stliche Lange (Abb. 1 - 
2, 1-3). Sie wird im Norden vom Kongsfjorden, im SW vom Forlandsundet und der 
Engelskbukta begrenzt. Die beiden groÃŸe Gletscher Kongsvegen und Uversbreen stellen 
die Ost- und SÃ¼dgrenz der Halbinsel dar. 
1.2 Ãœberblic Ã¼be die Geologie von Svalbard 
Die geologische Geschichte Svalbards kann bezÃ¼glic ihrer tektonothermalen Entwicklung 
in zwei Einheiten gegliedert werden: in das prÃ¤-devonisch kristalline Basement und das 
post-kaledonische sedimentÃ¤r Deckgebirge (Abb. 1-4). 
WÃ¤hren die Grundgebirgseinheiten frÃ¼he als "Hecla Hoek" (NORDENSKIOLD 1863) zusam- 
mengefasst wurden unter der Annahme einer einheitlichen kaledonischen Deformation 
z .5 .  HOLTEDAHL 1926), ist der Begriff seit einiger Zeit umstritten und auf alle Gesteine 
vom spÃ¤te RiphÃ¤iku bis Silur beschrankt, die kaledonisch metamorphisiert wurden 
(HJELLE & LAURITZEN 1982). Neuere Isotopendatierungen zeigen jedoch, dass das 
kristalline Basement eine komplexe Entwicklungsgeschichte mit mehreren tektono- 
thermalen Ereignissen aufweist (OHTA 1992): Die Ã¤lteste Gesteine wurden mit der U-Pb- 
Methode an Zirkonen in Mylonitgraniten auf der Biskayerhalvaya auf 3200 Ma (PEUCAT et 
al. 1989) bzw. 2100 Ma in Metabasiten an der Motalafjella (OHTA 1992) datiert. Neben 
sveco-karelischen (1 750-1 670 Ma) Altern (Gee 1991) treten besonders deutlich grenvil- 
lische Ereignisse (1275-970 Ma) in Erscheinung (OHTA 1992, OHTA et al. 1998a,b), die 
bisher in Nordaustlandet (GOROCOV et al. 1977; EDWARDS & TAYLOR 1976), am Hornsund 
(OHTA 1992) und auf der Biskayerhalvaya (PEUCAT et al. 1989) nachgewiesen wurden. 
Diese Ã¤ltere Einheiten wurden zusammen mit den jungproterozoischen und kambro- 
silurischen Abfolgen wÃ¤hren mehrerer Phasen der kaledonischen Tektogenese erneut 
deformiert und metamorph Ã¼berprÃ¤g Dabei kann ein frÃ¼hkaledonische Ereignis im 
mittleren Ordovizium (Hornsund-Phase, BIRKENMAJER 1975; OHTA 1988) von der 
Hauptphase im Mittelsilur (Ny-Friesland Orogeny, HARLAND 1961; HARLAND et al. 1974) 
unterschieden werden. Das Ende der kaledonischen Tektogenese wird durch die Intrusion 
des spÃ¤t bis post-tektonischen Hornemantoppen-Granits (414 Ma, HJELLE 1979) 
angezeigt. 
Hebung und Erosion des kaledonischen Gebirges, begleitet von Dehnungstektonik, kenn- 
zeichnen das Molassestadium, welches die post-kaledonische Sedimentation einleitet. Die 
Sedimentation des charakteristischen Old Red-Sandstein begann bereits im oberen Silur 
(GEE 1972) und reichte bis ins Oberdevon. Die roten siliziklastischen Sedimente werden 
in terrestrisch-fluviatiler bis randmariner Fazies abgelagert (FRIEND & MOODY-STUART 1972; 
PIEPJOHN 1994) und wÃ¤hren der Svalbardischen Phase (VOGT 1929) in einem hohen 
Krustenstockwerk deformiert (FRIEND & MOODY-STUART 1972; HARLAND et al. 1974; 
PIEPJOHN 1994; PIEPJOHN & THIEDIG 1997). Die Svalbardische Deformation erfolgte 
neueren Datierungen zufolge nicht im Oberdevon, sondern im Unterkarbon (PIEPJOHN 
l998a). 

Abb. 1-4: Vereinfachte geologische Karte von Svalbard (nach Hjelle 1993) 
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SpÃ¤testen nach der Svalbardischen Phase lag Svalbard im Unterkarbon direkt nÃ¶rdlic 
von Nord-GrÃ¶nland sodass die folgende geologische Entwicklung in enger Beziehung zur 
Geologie Nord-GrÃ¶nland steht. 
Die Sedimentation im Karbon war zunÃ¤chs noch stark von blocktektonischen Bewegun- 
Ã¤ge beeinflusst (CUTBILL & CHALLINOR 1965; GJELBERG & STEEL 1981; STEEL & WORSLEY 
1984). In einzelnen von StÃ¶runge begrenzten Beckenbereichen bzw. HalbgrÃ¤be bildeten 
sich im Unterkarbon terrestrische klastische Abfolgen, die Ã¶rtlic KohleflÃ¶z enthalten 
(CUTBILL & CHALLINOR 1965; STEEL & WORSLEY 1984). Die kohlefÃ¼hrende unterkarboni- 
sehen Siliziklastika wurden von einer fluviatil-terrestrischen bis randmarinen klastischen 
Rotsedimentation abgelÃ¶st Diese von synsedimentÃ¤re Tektonik begleitete und auf die 
relativ schmalen Becken des St. Jonsfjorden und Billefjorden Troughs beschrÃ¤nkt Sedi- 
mentation hielt bis ins Oberkarbon an (CUTBILL & CHALLINOR 1965; STEEL & WORSLEY 1984; 
DALLMANN et al. in Druck). Ab dem oberen Oberkarbon und Perm entwickelte sich der 
Ablagerungsraum zu einer weitrÃ¤umigen relativ stabilen Schelfplattform ohne bedeutende 
Tektonik (CUTBILL & CHALLINOR 1965; STEEL & WORSLEY 1984). ZunÃ¤chs Ã¼berwoge flach- 
marine Karbonate und Sabkha-Evaporite eines subtropisch-ariden Klimabereichs. 
VerstÃ¤rkt Subsidenz fÃ¼hrt zu einer Transgression im Oberperm, die zu dieser Zeit 
abgelagerten fossil-fÃ¼hrende Cherts bildeten sich in tieferen Schelfbereichen in etwas 
kÃ¼hlere Klima (STEEL & WORSLEY 1984). 
Die stabile Plattforrnsedimentation setzte sich im Mesozoikum fort (ORVIN 1940; STEEL & 
WORSLEY 1984; M0RK et al. 1982; M ~ R K  & BJOR0Y 1984; WORSLEY & AGA 1986). Magma- 
tische AktivitÃ¤ in Form von DoleritgÃ¤nge sind Hinweise fÃ¼ extensive tektonische Bewe- 
gungen an der Grenze JurdKreide (BUROV et al. 1977; WORSLEY & AGA 1986). Ab der Un- 
terkreide setzte verbunden mit regionaler Hebung die Regression des Meeres ein und 
leitete zu deltaischen bis marinen Sedimenten Ã¼ber wobei Hebung und Erosion am 
ausgeprÃ¤gteste im N Spitzbergens (ORVIN 1940; STEEL & WORSLEY 1984; M0RK & 
BJORN~Y 1984)sind. Oberkreide-Sedimente sind auf Svalbard nicht vertreten. 
Die Sedimentation tertiÃ¤re Ablagerungen erfolgt im PalÃ¤ozÃ¤n-Eoz bis mÃ¶glicherweis 
OligozÃ¤ im Zentralbecken, im Forlandsundet sowie in mehreren kleineren Becken entlang 
der WestkÃ¼st Spitzbergens (Liv.51~ 1967, 1974; THIEDIG et al. 1979; MANUM & THRONDSEN 
1986; ATKINSON 1962, 1963). 
Im Rahmen der plattentektonischen UmwÃ¤lzunge irn TertiÃ¤ wurde der West Spitsbergen 
Fold-and-Thrust Bett gebildet, der sich parallel zur WestkÃ¼st Spitzbergens vom Sarkapp 
bis zum Kongsfjorden erstreckt. Die Ã–ffnun der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See an der 
Wende PalÃ¤ozÃ¤n/Eoz fÃ¼hr schlieÃŸlic im EozÃ¤ zur Abtrennung Spitzbergens von 
GrÃ¶nlan mittels dextraler "strike slipl'-Bewegungen entlang der De Geer Fracture Zone 
(HARLAND 1969; TALWANI & ELDHOLM 1977; SRIVASTAVA 1985; ROEST & SRIVASTAVA 1989). 
Zu den jÃ¼ngste magmatischen AktivitÃ¤te zÃ¤hle die miozÃ¤ne Plateaubasalte im nÃ¶rd 
lichen Spitzbergen (HOEL & HOLTEDAHL 191 1; HOEL 1914; BUROV & ZAGRUZINA 1976; 
PRESTVIK 1978) und der quartÃ¤r ultrabasische Vulkanismus im Bockfjorden-Gebiet (NW- 
Spitzbergen) (GOLDSCHMIDT I 9 1  I ; HOEL & HOLTEDAHL 191 1 ; GJELSVIK 1963; BUROV 1965; 
AMUNDSEN et al. 1987; SKJELKVALE et al. 1989). 
Zur Zeit der pleistozÃ¤ne Vereisungen war auch Svalbard von mÃ¤chtige Eisschichten be- 
deckt. MorÃ¤nen fluviatile Schotter, Hangschutt und durch isostatischen Aufstieg gebildete 
Strandterrassen bilden die jÃ¼ngste Ablagerungen auf Spitzbergen (HJELLE & LAURITZEN 
1982). 
1.3 Problemstellung 
Die strukturelle Entwicklung NW-Spitzbergens wird von drei bedeutenden kompressiven 
Deformationen - der kaledonischen Tektogenese im AltpalÃ¤ozoikum der svalbardischen 
Tektonik im Unterkarbon und der alpidischen Bildung des West Spitsbergen Fold-and- 
Thrust Belts (WSFB) geprÃ¤gt In den achtziger und neunziger Jahren wurden unter der 
Leitung von Prof. Dr. F. Thiedig von Hamburger und MÃ¼nsterane Arbeitsgruppen mehrere 
Expeditionen ins Kongsfjordengebiet mit dem Ziel durchgefÃ¼hrt detaillierte geologische 
Karten zu erstellen. 
Im Rahmen von Diplomarbeiten (SIDOW 1988; WUTHENAU 1989; LOSKE 1989; TAPPE 1989; 
WEBER 1990; BROMMER 1994; SAALMANN 1995) und einer Dissertation (LUDWIG 1988) wurde 
die Breggerhalveya kartiert. Aus den Kartierungen resultierte die Kompilation der 
geologischen Karte der Br~ggerhalveya im MaÃŸsta 1 :40 000 (THIEDIG et al. in Druck) und 
eine erste Ãœbersich Ã¼be den Deckenbau (PIEPJOHN et al. in Druck b). Diesen Arbeiten 
fehlt bisher jedoch eine Synthese zu einem genetischen Gesamtmodell. Die Aufgabe der 
vorliegenden Dissertation bestand in diesem Zusammenhang in einer detaillierten 
Aufnahme der internen Architektur der Decken mit dem Ziel, die kinematische Entwicklung 
des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts auf der Breggerhalveya zu entschlÃ¼sseln 
Die Breggerhalbinsel reprÃ¤sentier den nÃ¶rdlichste aufgeschlossenen Bereich des Falten- 
und ÃœberechiebungsgÃ¼rte und zeigt etwas abweichende tektonische Transportrichtungen 
nach NNE bis NE. Sie nimmt daher eine SchlÃ¼sselstellun ein - insbesondere im Hinblick 
auf die gerade in jÃ¼ngste Zeit erneut auflebende kontroverse Diskussion der zeitlichen 
Einordnung der Ãœberschiebungstektoni und damit verbunden des plattentektonischen 
Rahmens und des daraus resultierenden Spannungsregimes: Der abweichende Transport 
auf der Bre~ggerhalveya wird von einigen Autoren als Beweis fÃ¼ Transpression 
herangefÃ¼hr (HARLAND 1969; KELLOGG 1975; STEEL et al. 1985; LEPVRIER et al. 1988; 
HARLAND 1997) und der Fold Belt als dextral transpressive Flower Structure interpretiert 
(LOWELL 1972; N ~ ~ E D T  et al. 1988). Durch eine detaillierte strukturgeologische 
Aufnahme, die auch die Ermittlung der VerkÃ¼rzun beinhaltet, soll geklÃ¤r werden, ob auf 
der Braggerhalvaya transpressive GefÃ¼g vorherrschen oder der Deckenbau auf 
orthogonale Kompression zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist. Dabei steht die Frage nach der Ursache fÃ¼ 
den NE-Transport im Vordergrund. 
Ziel der vorliegenden Arbeit ist es, neben einer rÃ¤umliche Darstellung des Deckenbaus 
und der internen Geometrie der Decken ein Modell zur kinematischen Entwicklung der 
Ãœberschiebungstektoni zu entwerfen und diese zeitlich einzugrenzen, um eine 
plattentektonische Deutung zu ermÃ¶glichen Dazu sind auch Kenntnisse der post- 
kaledonischen Sedimentationsgeschichte von Bedeutung, da Fazies, 
Ablagerungsgeschichte und Verbreitung der Sedimente die prÃ¤-deformativ Konfiguration 
des Gebietes bestimmen und damit die tektonische Evolution maÃŸgeblic beeinflussen. 
Das prÃ¤devonisch kristalline Basement ist in den tertiÃ¤re Deckenbau involviert. Zur Er- 
kennung tertiÃ¤re DeformationsgefÃ¼g muss die prÃ¤-tertiÃ¤ Strukturentwicklung bekannt 
sein. Daher konzentrierten sich die Arbeiten zunehmend auch auf die kaledonischen 
Strukturen. 
In jÃ¼ngste Zeit wird basierend auf Altersdatierungen an Zirkonen ein grenvillisches Alter 
der Deformationen nÃ¶rdlic des Kongsfjordens diskutiert (OHTA et al. 1998a,b). Auf der 
Breggerhalvoya sind sowohl prÃ¤-vendisch als auch vendische Einheiten aufgeschlossen. 
Zur KlÃ¤rung ob das Basement grenvillisch oder kaledonisch deformiert wurde, wird die 
StrukturentwickJung der prÃ¤-vendische und vendischen (sicher kaledonisch 
beanspruchten) Gesteine verglichen und mit der prÃ¤-devonische tektonischen Evolution 
in NW-Spitzbergen korreliert. 
Geologie der Breggerhalveya 
Die Breggerhalveya wird aus metamorphen Einheiten des kristallinen Grundgebirges 
sowie aus Sedimenten des post-kaledonischen Deckgebirges aufgebaut. Die 
prÃ¤kambrische Metapelite kÃ¶nne weiter in prÃ¤-vendisch Einheiten vermutlich 
spÃ¤triphÃ¤isch Alters und Gesteine des Vendiums gegliedert werden (HARLAND et al. 
1979; HJELLE et al. 1979; HARLAND et al. 1993). Das post-kaledonische Deckgebirge 
besteht aus klastischen und karbonatischen Sedimenten des unteren Karbons bis oberen 
Perms, sowie aus klastischen Ablagerungen der unteren Trias und des tertiÃ¤re Ny- 
Alesund Beckens (BARBAROUX 1966; CHALLINOR 1967; THIEDIG et al. in Druck). 
Die heutige Struktur der Broggertiaivelya ist durch einen NE-vergenten Deckenbau geprÃ¤g 
(Abb. 1-5) (ORVIN 1934; BARBAROUX 1966; CHALLINOR 1967; MANBY 1988; PIEPJOHN et al. in 
Druck b; THIEDIG et al. in Druck), der bei der Bildung des West Spitsbergen Fold-and- 
Thrust Belts im TertiÃ¤ angelegt wurde. Die Breggerhalveya reprÃ¤sentier den nÃ¶rdlichste 
aufgeschlossenen Bereich des Fold Belts und ist durch neun Decken charakterisiert 
(MANBY & LYBERIS 1996; PIEPJOHN et al. in Druck b). Die Basisuberschiebung streicht im 
Fjord sÃ¼dlic der Blomstrandhalveya und den Lov6neyanen aus (MANBY 1988; LYBERIS & 
MANBY l993a,b; MANBY & LYBERIS 1996; SAALMANN & THIEDIG 1997, 1998a, b; PIEPJOHN et 
al. in Druck b; THIEDIG et al. in Druck). 
Durch die N-S streichende Schetelig Fault (ORVIN 1934) werden zwei Strukturniveaus des 
Deckenbaus aufgeschlossen (MANBY 1988; LYBERIS & MANBY 1993a; SAALMANN & THIEDIG 
I997,1998a,b; PIEPJOHN et al. in Druck b; THIEDIG et al. in Druck): Die strukturell tieferen 
und sediment-dominierten Decken sind im W der Br~ggerhalveya aufgeschlossen, 
wÃ¤hren vier aus dem kristallinen Grundgebirge aufgebaute Decken den E der Halbinsel 
aufbauen. 

2 Das kristalline Grun 
2.1 Stratigraphie und Litholo 
Erste petrographische und stratigraphische Arbeiten Ã¼be das Kristallin im nÃ¶rdliche 
Oscar II Land und auf der Br~ggerhalvnya wurden bereits zu Anfang dieses Jahrhunderts 
von HOLTEDAHL (1913) und ORVIN (1934) verÃ¶ffentlicht Erst in den sechziger Jahren 
wurden die Untersuchungen erneut intensiviert und von verschiedenen Bearbeitern und 
Arbeitsgruppen eigene Gliederungen erstellt (HARLAND 1960; CHALLINOR 1967; HARLAND et 
al. 1979; HJELLE et al. 1979; WADDAMS 1983; HARLAND et al. 1993). Die Bogegga und 
Trondheimfjella Formationen wurden von TAPPE (1 989) und LOSE (1989) im Rahmen von 
Diplomarbeiten erstmals detaillierter petrographisch beschrieben. 
Die komplexe mehrphasige duktile Deformationsgeschichte und insbesondere die spÃ¤ter 
ÃœberprÃ¤gu wÃ¤hren der tertiÃ¤rzeitliche Ãœberschiebungstektoni erschweren eine 
sichere Ermittlung der Altersbeziehungen. Daher unterscheiden sich die stratigraphischen 
Gliederungen der einzelnen Bearbeiter z.T. deutlich voneinander (Abb. 2-1) und kÃ¶nne 
aufgrund ihrer unterschiedlichen Grenzziehungen nur schwer miteinander korreliert 
werden. FÃ¼ die Brnggerhalvnya und die Einheiten bei Kapp Graarud kann die Gruppen- 
und Formationsgliederung von HARLAND et al. (1979) weitgehend Ã¼bernomme werden 
(Abb. 2-1). Diese gliedern das Basement in die prÃ¤-vendisch Kongsvegen Group und die 
St. Jonsfjorden und Comfortlessbreen Groups, welche beide aufgrund der Einschaltung 
von glaziomarinen Diamikt)thorizonten ins Vendium gestellt werden (Abb. 2-1) (HARLAND et 
al. 1979; WADDAMS 1983; HARLAND et al. 1993). FÃ¼ einige Einheiten sÃ¼dlic von Kapp 
Graarud wird ein siluro-ordovizisches Alter angenommen (OHTA et al. 1995; HARLAND 
1997). Das Alter der Kongsvegen Group wurde bisher als neoproterozoisch angenommen 
(HARLAND & WRIGHT 1979; HJELLE & LAURITZEN 1982; HARLAND 1997). Allerdings wurden in 
Schiefern der Bogegga Formation gerundete Zirkone mit etwa 1700 Ma und nahezu idio- 
morphe Zirkone mit 1000 Ma Alter gefunden, die auf ein mesoproterozoisches Alter der 
Edukte der Bogegga Formation hinweisen (pers. Mittig. A. HJELLE UND Y. OHTA). 
Auf der Braggerhalvnya sind fast alle Kontakte durch die tertiÃ¤r Tektonik gestÃ¶r (Abb. 1- 
5). Der einzige konkordante Kontakt besteht zwischen der Nielsenfjellet und der 
Steenfjellet Formation (Abb. 1-5). sodass in dieser Arbeit die Altersstellung der 
Formationen innerhalb der Kongsvegen Group von frÃ¼here Bearbeitern (ORVIN 1934; 
CHALLINOR ~ ~ ~ ~ ; H A R L A N D  1997; HARLAND et al. 1979, 1993; PIEPJOHN et al. in Druck b; 
THIEDIG et al. in Druck) etwas abweicht (Abb. 2-1). 
Die Bogegga Formation besteht aus Glimmerschiefern, Marmoren, Quarziten, Gneisen 
und teilweise amphibol- und pyroxenfÃ¼hrende Kalksilikatgesteinen (HARLAND et al. 1979; 
TAPPE 1989; THIEDIG et al. in Druck; HJELLE et al. in Vorb.). Sie ist die am stÃ¤rkste meta- 
morph Ã¼berprÃ¤g Einheit auf der Br@ggerhalv@ya, wobei am MetamorphosehÃ¶hepunk die 
obere Amphibolitfazies erreicht wurde. 
Die Nielsenfjellet Formation besteht aus Phylliten (lokal granatfÃ¼hrend und Quarziten. Sie 
wird von den Marmoren der Steenfjellet Formation Ã¼berlagert in die dm- bis in-mÃ¤chtig 
Karbonatschiefer eingeschaltet sind. Beide Formationen wurden grÃ¼nschieferfaziel meta- 
morphisiert, wobei Temperaturen der oberen GrÃ¼nschieferfazie erreicht wurden. 
Die vendische St. Jonsfjorden Group wird in die Trondheimfjella und Moefjellet Formation 
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gegliedert (HARLAND et al. 1979, 1993) (Abb.2-1). Die Trondheimfjella Formation besteht 
hauptsÃ¤chlic aus Phylliten und Quarz-Karbonatschiefern mit einge-schalteten Quarziten, 
Marmoren und karbonatischen Diamiktiten (WADDAMS 1983; LOSE 1989; TAPPE 1989; 
HARLAND et al. 1993; THIEDIG et al. in Druck; HJELLE et al. in Vorb.), vereinzelt sind Chlorit- 
schiefer zwischengelagert. Die Moefjellet Formation wird grÃ¶ÃŸtentei aus feinkÃ¶rnige 
Dolomitmarmoren und untergeordnet Phylliten, Quarziten und Marmoren aufgebaut 
(WADDAMS 1983; TAPPE 1989; LOSE 1989; HAILAND et al. 1993; THIEDIG et al. in Druck; 
HJELLE et al. in Vorb.). 
SÃ¼dlic von Kapp Graarud sind graphitreiche Phyllite, Quarz-Karbonatschiefer und Marmo- 
re (in Abb. 2-1 in "Phyilit-Quarzit-Marmor-Einheit" zusammengefasst) und Diamiktite (Haa- 
ken Formation) aufgeschlossen. Letztere unterscheiden sich deutlich von den karbonati- 
sehen Diamiktiten der Trondheimfjella Formation. Mineralbestand und Gefugemerkrnaie 
(Quarz-GefÃ¼ge weisen sowohl fÃ¼ die Einheiten der St. Jonsfjorden Group als auch fÃ¼ die 
Metasedimente der Comfortlessbreen Group auf eine Metamorphose der mittleren 
GrÃ¼nschieferfazie hin. 
2.2. PrÃ¤-devonisch Strukturentwicklung 
Die Strukturentwickiung der prÃ¤-vendische (Kongsvegen Group) und vendischen (St. 
Jonsfprden und Comfortlessbreen Group) Einheiten zeigt bemerkenswerte Ã„hnlichkeite 
sowohl in Bezug auf die relative zeitliche Abfolge der einzelnen Deformationsphasen (Abb. 
2-2, 2-4) als auch bezÃ¼glic der Orientierung des GefÃ¼geinventar (Abb. 2-3). 
Die erste Deformation D1 ist gekennzeichnet durch die Anlage einer ersten Schieferung 
S I ,  die in den Metapeliten in Form von Quarzmobilisaten erhalten ist. Derartige 
Quarzaggregate bilden sich in quarzreichen Peliten durch Mobilisierung des Quarzes 
infolge DruckiÃ¶sung Migration und Kristallisation in Druckschattenbereichen als syn- 
kinematische QuarzgÃ¤ng bevorzugt parallel zu der sich bildenden antithetischen 
Schieferung s1a (VOLL 1960, 1969). Da sie bei den nachfolgenden Deforrnationsakten 
passiv reagierten und verfaltet wurden, eignen sie sich hervorragend fÃ¼ eine Indizierung 
der einzelnen Faltungsphasen (NABHOLZ & VOLL 1963). Der SI -parallele Lagenbau ist noch 
in den Quarziten der Nielsenfjellet Formation, den Dolomitmarmoren der Moefjellet 
Formation und in den Metasedimenten sÃ¼dlic von Kapp Graarud erhalten. In letzteren 
bleibt die SI sogar prÃ¤gen (Abb. 2-3, 2-4). 
WÃ¤hren der zweiten Deformation D2 wurden die Quarzmobilisate und die SI isoklinal um 
SW-NE streichende 82-Faltenachsen gefaltet. Parallel zu den B2-Faltenachsenflachen 
entwickelte sich eine Schieferung s2, die auÃŸe in der Bogegga Formation und in den Ein- 
heiten sÃ¼dlic von Kapp Graarud das prÃ¤gend planare GefÃ¼geelemen in den Metamor- 
phiten darstellt. Sie fÃ¤ll generell nach SW ein (Abb. 2-3) und ist als Krenulationsschie- 
ferung entwickelt, die die s1 fÃ¤ltelt Die D2 ist in diesen Gesteinen mit dem Metamorpho- 
sehÃ¶hepunk und der Bildung des metamorphen Lagenbaus assoziiert (Abb. 2-4). In der 
hochmetamorphen Bogegga Formation ist die D2 nur noch in den Quarzmobili-saten der 
Metapelite erhalten, abgebildet in Form einer Biotitlage zwischen den Faltenschenkeln. 
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Abb. 2-2: Vergleich der pra-devonischen Strukturenfwicklungen der Kongsvegen Group und 
der vendischen/altpal~ozoischen Einheiten (Richtungsangaben nach RÅ¸ckrotafio der tertiaren 
Deformation). 
Die dritte Deformation D3 fÃ¼hrt zu einer zweiten engen bis isokfinalen Faltung der Quarz- 
mobilisate, erkennbar an der ehemals s2-parallelen und nun verfalteten Biotitlage (Abb. 2- 
5). In der Bogegga Formation wurden der metamorphe Lagenbau und die prÃ¤gend 
Schieferung s3 parallel zu den W-SE streichenden FaltenachsenflÃ¤che gebildet. Die D3 
ging in der Bogegga Formation einher mit dem Metamorphosehohepunkt, der neben 
einem fortgesetzten Granatwachstum die Bildung von tschermakitischer Hornblende und 
Diopsid in den Kalksilikatgesteinen beinhaltete (Abb. 2-6). 
In den anderen Kristallineinheiten ist die D3 demgegenÃ¼be nicht mehr prÃ¤gend In den 
Quarziten der Nielsenfjellet Formation und in den karbonatischen Diamiktiten der 
Trondheimfjella Formation kann die D3 durch eine zweifache Faltung des Lagenbaus (s1) 
identifiziert werden. In den feink6rnigen politischeren Anteilen der Nielsenfjellet und 
Trondheimfjella Formationen wurde der (s2-parallele) metamorphe Lagenbau krenuliert, 
lokal unter Ausbildung einer diskreten Runzelschieferung, die in der Regel auf die B3- 
Faltenschamiere beschrankt ist. Die Dimensionen der B3-Falten reichen vom cm-Bereich 
bis zu mehreren 10er m (Nielsenfjellet Formation). 

Abb. 2-4: Deformationsenfwicklung und Metamorphosegrade in den einzelnen prÃ¤-devonische 
Einheiten. In () gesetzte Strukturelemente sind nicht mehr nachweisbar. B = Streichrichfung der 
Faltenachsen [nach Ruckrofation des tertiÃ¤re Deckenbaus]. Bi = Biofif, Gf = Granat 
14 
a) Zweifach verfaltete Quarz-/ 
Feldspataggregate in amphibolit- 
faziellen Glimmerschiefern der 
Bogegga Formation (sÃ¼dliche 
Steenfjellet, westlich des Steen- 
breens). 
b) Ãœberlagerun von zwei Fal- 
tungsphasen in den grÃ¼nschiefer 
faziellen Quarz-Karbonatschie- 
fern sÃ¼dlic von Kapp Graarud: 
die etwa SW-NE streichenden 
B2- Faltenachsen werden um N- 
S streichende B3-Achsen gefal- 
tet. 
'32' 
Abb. 2-5: D3-GefÅ¸g in unterschiedlichen Krustenstockwerken 
Die vierte Deformation D4 ist in duktile Scherzonen konzentriert, die in der Trondheimfjella 
und Nielsenfjellet Formation wenige m, in der Bogegga Formation bis zu 40 m breit 
werden kÃ¶nnen In der Bogegga Formation fÃ¤ll die Assoziation der Mylonite mit 
Kalksilikatgesteinen und Marmoren auf. Die Scherzonen sind durch die Boudinage 
kompetenterer Einheiten, eine engere und straffere Foliation und die Bildung 
makroskopischer MylonitgefÃ¼g (sigrnoidal ausgeschwÃ¤nzt Feldspat-/Quarz-Aggregate, 
asymmetrische Druckschattenbildungen um Feldspat-Porphyoklasten) charakterisiert. 
Die duktile D4-Scherung fÃ¼hrt in den Phylliten der Nielsenfjellet Formation zur Bildung 
von Phyiloniten, die durch einen ausgesprochen straffen Lagenbau aus quarzarmen bis - 
freien Glirnmerlagen und grobkÃ¶rnige Quarzlagen gekennzeichnet sind. Die 
Phyibnitbildung war von einem Fluidfluss begleitet, der zu einer Chloritisierung der Biotite, 
Leucoxenbildung und Abfuhr leichter lÃ¶sliche Bestandteile (SiO,) und damit zu einer 
relativen Anreicherung immobiler Phasen (insbesondere Titan-Mineralen wie Ilmenit und 
Titanit) fÃ¼hrte Mylonitische GefÃ¼g sind in der Trondheimfjella Formation in den 
Chloritschiefern entwickelt. Eine Existenz als eigenstÃ¤ndig Deformationsepisode ist zwar 
nicht mit Sicherheit belegbar, jedoch wahrscheinlich, da ausgeprÃ¤gt SchergefÃ¼g in der 
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Kinematische Indikatoren und Quarz-C-Achsen-Verteilungen in den MylonitenIPhylloniten 
indizieren einheitlich einen Top-nach-ESE Transport. 
Die D4-Scherung erfolgte in allen metamorphen Einheiten auf dem retrograden Pfad: In 
der Boqegga Formation wurden die Dipside in den Scherzonen stark diaphthoritisch 
Ã¼berprÃ¤g einige Hornblenden wurden randlich zu Aggregaten aus EpidotIZoisit, Chlorit 
und Albit abgebaut (Abb. 2-6). Sowohl die retrograden Mineralbildungen als auch das 
FeldspatgefÃ¼g (Kern-Mantel-Strukturen, Korngrenzmigration als dominanter 
Rekristallisationsmechanismus, Stress-induzierte Myrmekitbildung, antiperthitische 
Plagioklasporphyroklasten) sprechen fÃ¼ Bedingungen im Grenzbereich der oberen 
GrÃ¼nschieferfazie zur unteren Amphibolitfazies. Die Phyilonitbildung in der Nielsenfjellet 
Formation, assoziiert mit der Chloritisierung von Biotit und Leucoxenbildung (Abb. 2-6) und 
kataklasdscher Beanspruchung von Granat und Feldspat, sowie die Paragenese der Chlo- 
ritschiefer der Trondheimfjella Formation aus EpidoVZoisit und Chlorit sprechen fÃ¼ Bedin- 
gungen der mittleren GrÃ¼nschieferfazies wobei aufgrund des kataklastischen Verhaltens 
von Feldspat die Minimumtemperatur von 450 Â¡ fÃ¼ Dislokationsgleiten von Feldspat 
(TULLIS & YUND 1980) wahrscheinlich nicht erreicht wurde. 
Die Lokalisierung der Verformung wurde auÃŸe von der Temperatur und den heterogenen 
Verforrnungsraten durch Entfestigung infolge eines Fluidflusses einerseits (z.6. Phyllonite 
der Nielsenfjellet Formation) und andererseits durch die Lithologie und die prÃ¤ 
existierenden Struktur- und Texturmerkmale der Gesteine (z.6. Aufnahme der 
Scherdeformation durch die feinkÃ¶rnig Matrix in feldspatdominierten Lithologien der 
Bogegga Formation) gesteuert. Planare GefÃ¼geelement Ã¤ltere Deformationsphasen (s2 
oder s3) werden dabei erneut aktiviert. 
Die fÅ¸nft Deformation D5 im kristallinen Basement ist durch einen groÃŸrÃ¤umig 
Antiklinal-Synklinal-Bau (64) irn MaÃŸsta von mehreren 100 m mit NW-SE bis NNW-SSE 
streichenden 64-Achsen (Abb. 2-3) geprÃ¤gt begleitet von der Bildung von parasitÃ¤rfalte 
mehrfacher Ordnung bis in den an-Bereich, was besonders in der Nielsenfjellet Formation 
ausgeprÃ¤g ist. 
Die 64-Falten sind offener als die B3-Falten und wurden in einem hÃ¶here 
Krustenstockwerk gebildet, sodass die Schieferung s4 nur als weitstÃ¤ndig 
Bruchschieferung entwickelt ist. 
2.3. Alter der prÃ¤-devonische Deformationen und Vergleich mit 
N W-Spitzbergen 
Aufgrund von Funden nahezu idiomorpher grenvillischer Zirkone in den Schiefern der 
Bogegga Formation wird fÃ¼ die Kongsvegen Group eine grenvillische Metamorphose und 
Deformation in ErwÃ¤gun gezogen (pers. Mittig. A. HJELLE). Die Ãœbereinstimmun sowohl 
der relativen Deformationsabfolge als auch der Richtungen sprechen fÃ¼ eine gemeinsame 
Deformation der prÃ¤-vendische und vendischenlalt-palÃ¤ozoische Einheiten zumindest 
ab der D2. Daher scheidet eine grenvillische Deformation aus - die gemeinsame 
Deformation kann nur wÃ¤hren der kaledonischen Tektogenese erfolgt sein. Unterschiede 
resultieren im Wesentlichen aus unterschiedlichen Krustenstockwerken (deutlich hÃ¶here 
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Metamorphosegrad der Bogegga Formation im Vergleich zu den vendischen Metase- 
dimenten) 
Demzufolge wird in den nachfolgenden Kapiteln das Kristallin als "kaledonisches Base- 
ment" bezeichnet. 
In NW-Spitzbergen sind nÃ¶rdlic des Kongsfjordens ebenfalls prÃ¤-vendisch Metamorphite 
aufgeschlossen, die in die Krossfjorden Group zusammengefasst werden (GEE & HJELLE 
1966; ABAKUMOV 1976; HJELLE & OHTA 1974; HJELLE 1979). In jÃ¼ngste Zeit wird basierend 
auf Altersdatierungen an Zirkonen als Hinweise fÃ¼ eine bedeutende grenvillische 
Regionalmetamorphose und Migmatisierung gedeutet (OHTA et al. 1998a,b). Die prÃ¤ 
vendische Kongsvegen Group auf der Braggerhalvaya kann zumindest bereichsweise mit 
der Krossfjorden Group korreliert werden (PIEPJOHN & SAALMANN in Vorb.; SAALMANN in
Vorb.). In Abb. 2-7 wird die relative Abfolge der Deformationen in den prÃ¤-vendische und 
vendischen Einheiten auf der Braggerhalvaya mit den Deformationsphasen in NW- 
Spitzbergen (Haakon VII Land, Albert l Land) korreliert. 
Am vollstÃ¤ndigste ist die Deformationsgeschichte im nordwestlichen Haakon VII Land am 
Liefdefjorden Ãœberliefer (PIEPJOHN & THIEDIG 1992, 1995, 1997). In allen Gebieten ist im 
Anschluss an die Bildung SI-paralleler Quarzmobilisate eine zweifache Isoklinalfaltung um 
zunÃ¤chs etwa W-E und dann N-S streichende Achsen zu verzeichnen (HJELLE 1979; 
PIEPJOHN & THIEDIG 1995; THIELEMANN 1996; WERNER 1996; GREWING 1997; LANGE & 
HELLEBRANDT 1997; PELETZ 1997; PIEPJOHN & THIEDIG 1997; PIEPJOHN et al. 1997) (Abb. 2- 
7). Im Anschluss daran erfolgte die Migmatisierung (HJELLE 1979; PIEPJOHN & THIEDIG 
1992, 1995; LANGE & HELLEBRANDT 1997; PIEPJOHN & THIEDIG 1997) assoziiert mit der 
Intrusion syn-tektonischer Granite (HJELLE 1979; PIEPJOHN & THIEDIG 1995, 1997). Diese 
Phase der Migmatisierung ist auf der Brraggerhalvaya nicht erhalten. Die hohen syn-D3- 
Metamorphosegrade auf der Braggerhalv~ya lasssen jedoch eine Existenz von Migmatiten 
auch in Oscar II Land vermuten. 
Die Bildung von Myloniten (D4 auf der Braggerhalvraya) wird in NW-Spitzbergen nur im 
Liefdefjorden-Gebiet beobachtet (Transporte in Ã¶stlich Richtungen) und dort als D6 nach 
der Migmatisierung und Blockbewegungen indiziert (PIEPJOHN & THIEDIG 1995, 1997; 
PIEPJOHN 1998b) (Abb. 2-7). Interessanterweise sind in der "Lerner Thrust Zone" 
(PIEPJOHN 1998b) m-mÃ¤chtig Boudins und duktil deformierte Kalksilikatgesteine in die 
Schertektonik involviert (PIEPJOHN & THIEDIG 1995; PIEPJOHN 1998b), sodass auch in dieser 
Hinsicht markante Ã„hnlichkeite zu den groÃŸe Scherzonen in der Bogegga Formation 
bestehen. 
Die Bildung der offenen Falten um N-S streichende B4-Achsen (D5 auf der 
Braggerhalv~ya) kann wieder in allen Untersuchungsgebieten beobachtet werden (Abb. 2- 
7). Allerdings stellen LANGE & HELLEBRANDT (1997) die Faltenbildung zusammen mit der 
Migmatisierung als D4 dar, wobei die zeitliche Reihenfolge der beiden Ereignisse unklar 
bleibt. 
Die Orientierungen der Faltenachsen weichen auf der Braggerhalvaya ab. Dies ist auf die 
tertiÃ¤r Ãœberschiebungstektoni zurÃ¼ckzufÃ¼hre die das Kristallin aus seiner 
ursprÃ¼ngliche Orientierung rotierte. Bei RÃ¼ckfÃ¼hru der tertiÃ¤re Tektonik stimmen die 
Richtungen mit denen in NW-Spitzbergen und im nÃ¶rdliche Oscar II Land (Kapp Graarud) 
Ã¼berei (vgl. Abb. 2-2, 2-3 und 2-7). 
Die sehr gute Ãœbereinstimmun des tektonischen Inventars, der Orientierungen und der 
prÃ¤devonische Deformationsabfolgen auf der Braggerhalvaya mit Regionen nÃ¶rdlic des 
Abb. 2-8: links: Gliederung der padevonischen Abfolgen Svalbards in 3 Terranes nach Harland 
(1972), Harland & Wright (1979) und Harland (1997). 
rechts: Nach Harland & Wnghf (1979) werden die 3 Terranes durch weitraumige sinistrale Late- 
ralbewegungen an der Billefjorden und Kongsfjorden-Hansbreen Fault im Oberdevon zusam- 
mengemhrt. BFZ = Billefjorden Fault Zone; LFZ = Lomfjorden Fault Zone; KHFZ = Kongsfjor- 
den-Hansbreen Fault Zone 
Kongsfjordens (Mitrahalbinsel, ~iefdefjord) lÃ¤Ã auf eine gemeinsame Entwicklungs- 
geschichte dieser Einheiten und Gebiete schlieÃŸen die infolge der Involvierung 
vendischer/altpalÃ¤ozoische Metamorphite (Br~ggerhalvaya, Kapp Graarud) zur kaledo- 
nischen Tektogenese gehÃ¶re mÃ¼ssen 
Eine Korrelation mit NW-Spitzbergen steht in Widerspruch zu dem von HARLAND & WRIGHT 
(1 979) vorgestellten Terrane-Konzept (PIEPJOHN & SAALMANN in Vorb.): Basierend auf Ver- 
gleichen der Biostratigraphie und Lithologie werden von HARLAND & WRIGHT (1979) 3 
Provinzen in Spitzbergen unterschieden (Abb. 2-8), die nach neuerer Nomenklatur 
allochthonen Terranes entsprechen (HARLAND 1997). Das West-Terrane, zu dem auch die 
Braggerhalvaya und Prins Karls Forland gerechnet werden, wird durch die Central-West 
Fault Zone (HARLAND & WRIGHT 1979) vom Zentral-Terrane getrennt, das seinerseits irn E 
durch die Billefjorden Fault Zone vom Ost-Terrane abgegrenzt wird (Abb. 2-8). Nach 
HARLAND et al. (1974) fanden im Oberdevon deutliche sinistrale Bewegungen an der 
Billefjorden Fault Zone statt. Diese Beobachtung fÃ¼hrt zu der Vorstellung, daÂ im 
Oberdevon im Zuge der Svalbardischen Phase die drei Terranes durch weitraurnige 
sinistrale Blattverschiebungen an der Billefjorden Fault bzw. Central-West Fault 
zusammengefÃ¼hr wurden ( HARLAND 1997; HARLAND & WRIGHT 1979) (Abb. 2-8). Dabei 
werden entlang der Billefjorden Fault Zone Bewegungen in der GrÃ¶ÃŸenordnu von 
mindestens 200 km, evtl. > 1000 km angenommen und VersatzbetrÃ¤g von 1000 Â 500 
km fÃ¼ die Central-West Fault postuliert. Allerdings ist die Existenz der Central-West Fault 
als bedeutendes Lineament nicht bewiesen, ebenso bleiben die angegebenen 
Lateralbewegungen entlang dieser Zone Ã¤uÃŸer spekulativ. 
Dem Terrane-Konzept zufolge befinden sich die Gebiete nÃ¶rdlic des Kongsfjordens im 
Zentral-Terrane (Abb. 2-8) und mÃ¼sste demnach infolge ihrer palÃ¤ogeographische 
Distanz sowie aufgrund ihrer unterschiedlichen Herkunft eine andere prÃ¤-devonisch 
Strukturentwicklung als das West-Terrane (Br~ggerhalv~ya/Oscar II Land und Prins Karls 
Forland) aufweisen. Die oben angefÃ¼hrte Ergebnisse sprechen jedoch gegen eine 
getrennte Entwicklung, sondern zeigen, dass die beiden Gebiete spÃ¤testen ab der D2 der 
kaledonischen Tektogenese zusammenlagen und nicht erst im Oberdevon/Unterkarbon 
aus weit entfernten Gebieten zusammengefÃ¼hr wurden. Das bedeutet, dass zumindest 
fÃ¼ diese Gebiete die Existenz zweier allochthoner Terranes wÃ¤hren der Svalbardischen 
Phase bezweifelt werden muÃ (PIEPJOHN & SAALMANN in Vorb.). Das trifft auch fÃ¼ die 
postulierte Existenz der Central-West Fault als svalbardische Terrane-Grenze zu. Diese 
StÃ¶run kÃ¶nnt jedoch ein Ã¤ltere Lineament reprÃ¤sentieren das mÃ¶glicherweis wÃ¤hren 
der kaledonischen Tektogenese eine bedeutende Rolle einnahm. 
Das Alter der 84-Faltung 
WÃ¤hren die B4 in der vorliegenden Arbeit als letzte kaledonische Faltungsphase (D5) an- 
gesehen wird, werden die Falten aufgrund ihrer Ã„hnlichkei mit Knick- und Biegegleitfalten 
von einigen Autoren als tertiÃ¤r Strukturen gedeutet (MANBY 1988; TAPPE 1989; LOSE 
1989; PIEPJOHN et al. in Druck b). Gegen diese Interpretation sprechen jedoch folgende 
GrÃ¼nde 
Die Falten im kristallinen ~rundgebirge weisen zwar teilweise Knickfaltengeometrien 
auf, dennoch erfolgte ihre Bildung in einem mindestens semi-duktilen Regime und nicht 
in einem derart hohen Krustenstockwerk wie die tertiÃ¤r Deformation. Selbst eine 
schwache metamorphe ÃœberprÃ¤gu ist in den Sedimenten definitiv nicht zu 
beobachten. 
In der Engelskbukta-Decke durchschneiden vulkanischen GÃ¤ng diskordant das prÃ¤de 
vonische GefÃ¼g und damit auch die B4-Falten (Kap. 3.4), sind also eindeutig post- 
kaledonisch, werden aber ihrerseits von einer tertiÃ¤re Ãœberschiebun versetzt. WÃ¤re 
die 64-Falten tertiÃ¤re Alters, mÃ¼sste die GÃ¤ng und die in ihnen beobachtete Ãœber 
schiebung jÃ¼nge sein. AuÃŸe jurassisch-kretazischen GÃ¤nge sind auf Svalbard nur 
noch quartÃ¤r Gangbildungen zu verzeichnen, was eine quartare Ãœberschiebungs 
tektonik in der Engelskbukta implizieren wÃ¼rd und eindeutig ausgeschlossen werden 
kann. 
Die tertiÃ¤r Deformation ist an den Ãœberschiebungszone zwar ausgesprochen intensiv, 
abseits davon jedoch sind die Sedimente kaum deformiert. Es ist unwahrscheinlich, 
dass die Deformation in den Sedimenten auf relativ schmale Zonen konzentriert ist, 
wÃ¤hren das Kristallin penetrativ verformt worden wÃ¤re Am nÃ¶rdliche Haavimbfjellet 
liegt die Ãœberkippt Br~ggertinden Formation mit pedogenem Kontakt auf der 
Nielsenfjellet Formation (Kap. 3.1 .I .2), die prÃ¤-devonische Phyllite und Quarzite sind 
offen verfaltet (B4), die Ã¼berlagernde jungpalÃ¤ozoische Sedimente (Br~ggertinden bis 
Wordiekammen Formation) jedoch sind nahezu unbeansprucht. Dieser ausgeprÃ¤gt 
Deformationskontrast spricht eindeutig fÃ¼ ein prÃ¤-tertiÃ¤r Alter der Faltenbildung 
Die B4-Falten sind auch in NW-Spitzbergen vorzufinden (Abb. 2-7), wo jedoch keine 
tertiÃ¤r Deformation nachweisbar ist (THIELEMANN 1996; WERNER 1996; GREVING 1997; 
PELETZ 1997; PIEPJOHN et al. 1997). 
Demzufolge wurden die Kristallineinheiten wÃ¤hren der tertiÃ¤re Tektonik passiv als Block 
transportiert und auÃŸe in unmittelbarer Nachbaschaft zu Ãœberschiebunge nicht tertiÃ¤r 
zeitlich gefaltet. Dadurch werden AbschÃ¤tzunge der VerkÃ¼rzung die eine aktive Faltung 
des Basements postulieren, zu groÃ (Kap. 5.6). 
3 Post-kaledonische Sedimentation und Entwicklung 
Das post-kaledonische Deckgebirge besteht auf der Braggerhalv~ya aus 
unterkarbonischen Siliziklastika, Sedimenten der permokarbonischen Gipsdalen Group, 
nur lokal erhaltenen Relikten der Untertrias sowie tertiÃ¤re Ablagerungen des Ny-Alesund- 
Beckens (Abb. 3-1). 
Da eine detailliertere Beschreibung der gesamten post-kaledonischen Sedimentfolge auf 
der Br~ggerhalvcaya in der Literatur bisher fehlt, wurde der Stratigraphie ein etwas 
grÃ¶ÃŸer Raum zugebilligt als fÃ¼ eine rein strukturgeologische Analyse notwendig wÃ¤re 
3.1 Sedimentation im JungpalÃ¤ozoiku 
Die jungpalÃ¤ozoisch Schichtenfolge wird in Svalbard in 3 Gruppen gegliedert (CUTBILL & 
CHALLINOR 1965; DALLMANN et al. in Druck) (Abb. 3-1): 
1. Billefjorden Group (Unterkarbon) mit siliziklastischen Ablagerungen, z.T. 
kohlefuhrend 
2. Gipsdalen Group (Oberkarbon-Unterperm), siliziklastische Rotsedimentation, 
gefolgt von Plattformkarbonaten 
3. Tempelfjorden Group (Oberperm) mit Cherts und verkieselten Kalksteinen 
In der Gipsdalen Group kann ein Ãœbergan von terrestrisch-fluviatilen, hauptsÃ¤chlic grob- 
klast ischen Ablagerungen (Braggertinden Formation) in eine marine 
Karbonatsedimentation auf dem flachen Schelf bzw. in Lagunen beobachtet werden 
(Scheteligfjellet, Wordiekammen und Gipshuken Formation). Dabei sind die Braggertinden 
und Scheteligfjellet Formationen auf bestimmte Beckenregionen beschrÃ¤nkt Sie werden 
im westlichen Becken, dem St. Jonsfjorden Trough (CUTBILL & CHALLINOR 1965), zur 
Charlesbreen Subgroup zusammengefasst und dadurch von den Ã¤quivalente 
Ablagerungen des Billefjorden Troughs (CUTBILL & CHALLINOR 1965) im Osten Spitzbergens 
getrennt. Erst die Sedimente ab der Wordiekammen Formation sind in ganz Spitzbergen 
verbreitet (CUTBILL & CHALLINOR, DALLMANN et al. in Druck). 
Da in der vorliegenden Arbeit besonders die tektonischen ZusammenhÃ¤ng interessieren, 
wird die Beschreibung der Sedimentation nicht nach den Gruppen, sondern nach 
strukturellen AblagerungsrÃ¤ume gegliedert, sodass die auf den St. Jonsfjorden Trough 
beschrÃ¤nkte und von syn-sedimentÃ¤re Tektonik beeinflussten karbonischen Sedimente 
von der relativ stabilen Plattformsedimentation des Oberkarbon-Perms getrennt werden. 
3.1.1 Sedimentation im St. Jonsfjorden Trough 
3.1.1.1 Orustdalen Formation (Unterkarbon) 
Die klastischen unterkarbonischen Sedimente der Orustdalen Formation Billefjorden Group 
(CUTBILL & CHALLINOR 1965) reprÃ¤sentiere die Ã¤lteste post-kaledonischen Sedimente auf 
der Braggerhalv~ya. Sie sind jedoch auf den Ã¤uÃŸerst SW bei Kulmodden beschrÃ¤nk 
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Moscoviurn 
Vardebukta Fm 1 50 rn 
Kapp Starostin Fm 1 230 rn 
Dolomit Mb 
brekzie Mb 
ka~;en r iie; 1 - - - 
breen Mb rn 
Braggertinden Fm 300 rn I 13- 






dunkle Tonsfeine 1 
laminierte Dolomite 
- - - - - - -  
kahonatische Brekzie, 
mit laminierten Do/omil- 1 
und Kalkklasten 1 
Kalksteine Dolomite; 
Sand- und~iltsteine 1 
Sandsteine, Quarzare- 
nite, Litharenite, 01; 
mlkte ~onglomerag-  
Abb. 3-1: Stratigraphische Tabelle der post-kaledonischen Sedimente auf der Br0ggerhalv~ya 
(nach Cutbill & Challinor 1965, Challinor 1967, Midb0e 1985, Ludwig 1988, Sidow 1988, 
Wuthenau 1988, Weber 1990, Bmrnrner 1994, Saalrnann 1995, Dallrnann et al. 1995, Dallrnann 
et ai. in Druck). 
(Abb. 3-2), wo sie diskordant Phyllite der Nielsenfjellet Formation Ã¼berlagern 
Ablagerungen des Unterkarbons werden bereits von NATHORST (1910) erwÃ¤hn und von 
HOLTEDAHL (1 91 3) und ORVIN (1 934) erstmals beschrieben. Weitere sedimentologische 
und stratigraphische Untersuchungen werden von BARBAROUX (1967) und FAIRCHILD (1982) 
durchgefÃ¼hrt 
Anhand von Sporenfunden in den unteren Abschnitten der Profile wurde das Alter der 
Orustdalen Formation auf Ober-Dinant bis Unter-Namur bestimmt (FAIRCHILD 1982). 
Bei Kulmodden ist eine hauptsÃ¤chlic grobklastische Folge aus Sandsteinen und Konglo- 
meraten aufgeschlossen. Die Schichten fallen flach mit etwa 30Â in nÃ¶rdlich Richtungen 
ein. Die MÃ¤chtigkeitsangabe verschiedener Bearbeiter schwanken deutlich: sie reichen 
von 50 m (BARBAROUX 1967) und 90-1 25 m (ORVIN 1934; WUWENAU 1988; WEBER 1990) 
bis sogar 250 m (FAIRCHILD 1982). 1995 wurde ein Profil aufgenommen (Abb. 3-2), das 
von der Lage dem NW-Profil von FAIRCHILD (1982) entspricht. Die Untergrenze der 
Orustdalen Formation liegt im Fjord, die Obergrenze ist ebenfalls nicht aufgeschlossen, 
die beginnende RotfÃ¤rbun der Sedimente in den oberen Profilabschnitten (s.u.) deutet 
jedoch die NÃ¤h zur Obergrenze an. Die MÃ¤chtigkei dieses Profils betrÃ¤g mindestens 110 
m, die GesamtmÃ¤chtigkei der Orustdalen Formation kann auf etwa 150 m geschÃ¤tz 
werden. 
Die Orustdalen Formation besteht hauptsÃ¤chlic aus grauen, hellbraun verwitternden 
Konglomeraten, konglomeratischen Sandsteinen und Fein- bis Grobsandsteinen. Vor 
allem in den oberen Profilabschnitten sind feinkÃ¶rnig Siltsteine und Tonsteine 
eingeschaltet (Abb. 3-2). In der NÃ¤h der Kiaersvika ist mit schwarzen Tonsteinen ein etwa 
3 rn mÃ¤chtige KohleflÃ¶ assoziiert (ORVIN 1934; FAIRCHILD 1982). 
Die meisten Konglomerat- und SandsteinbÃ¤nk keilen lateral bereits nach einigen m bis 
10er-m aus und besitzen eine linsige Form. SchrÃ¤gschichtun ist bevorzugt in den 
Sandsteinen entwickelt, hÃ¤ufi bemerkbar anhand von dÃ¼nne Feinkieslagen, die die 
SchrÃ¤gschichtun nachzeichnen. Einige Sandsteine enthalten kleinere Konglomeratlinsen 
im dm- bis m-MaÃŸstab Im Gegensatz zu den Sandsteinen weisen die Konglomerate in der 
Regel keine Internstrukturen auf. Nur sehr selten, vor allem im basalen Profilabschnitt, ist 
in einigen KonglomeratbÃ¤nke eine gradierte, "fining-upward" Schichtung erkennbar. Oft 
sind in die Konglomerate dÃ¼nn Sandsteinlagen eingeschaltet, einige KonglomeratbÃ¤nk 
enthalten Sandsteinlinsen im m-MaÃŸstab HÃ¤ufi ist zu erkennen, wie sich die 
Konglomerate erosiv rinnenfÃ¶rmi in 'die Sandsteine eingeschnitten haben. In der 
Orustdalen Formation sind sowohl mÃ¤ÃŸ bis unsortierte als auch recht gut sortierte 
Konglomerate, grobe und feinerkÃ¶rnig VarietÃ¤te vertreten (Abb. 3-2). 
Die meisten Sandsteine gehÃ¶re zu den Quarzareniten und Lithareniten. WÃ¤hren einige 
VarietÃ¤te eine sandige, lokal tonige Matrix besitzen, weisen andere sparitischen Zement 
auf. Die Konglomerate besitzen eine sandige Matrix, die in einigen VarietÃ¤te auch einen 
Ton- und Siltgehalt aufweisen kann. Der Klastengehalt der Litharenite und Konglomerate 
besteht nahezu ausschlieÃŸlic aus grauen und weiÃŸliche Quarzen und quarzhaltigen 
Komponenten wie mikrokristallinen Cherts unterschiedlicher Ausbildung (mit und ohne 
Internstrukturen wie Lagenbau oder Quarzadern, schwachmetamorpher oder sedimentÃ¤re 
Herkunft), Quarziten und vereinzelten SandsteingerÃ¶llen die mÃ¶glicherweis aus 
aufgearbeiteten unteren Horizonten stammen. In den Konglomeraten kÃ¶nne die GerÃ¶ll 
bis zu 6 crn GrÃ¶Ã erreichen. Die Lithoklasten sind grÃ¶ÃŸtentei (sub)angular bis mÃ¤ÃŸ 
gerundet, seltener gut gerundet. In der tonigen Matrix kann Chlorit in Form von 
unregelmÃ¤ÃŸig Aggregaten als Neubildung im Porenraum auftreten. Vor allem in der 
oberen Orustdalen Formation kann HÃ¤mati in den Porenzwickeln ausgefÃ¤ll sein. Quarz, 
Kaolinit, Pyrit und Calcit sowie eine RotfÃ¤rbun durch HÃ¤mati sind die wesentlichen Ze- 
mentationen in den Kiastiten der Ortustdalen Formation, die als frÃ¼hdiagentisch Prozesse 
interpretiert werden (FAIRCHILD 1982). 
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Abb. 3-2: Geologische Karte und stratigraphisches Profil der unterkarbonischen Orustdalen For- 
mafion bei Kulmodden. 26 
Die Herkunftsgebiete dieser Klasten mÃ¼sse altpalÃ¤ozoisch Gesteine aufweisen, die 
heute im Raum der Braggerhalvaya und nÃ¶rdliche Oscar 11 Land nicht mehr vorhanden 
sind. Das Liefergebiet lag also evtl. weiter im S oder W. Auch in Prins Karls Forland sind 
im N palÃ¤ozoische kaledonisch deformierte Einheiten aufgeschlossen (KLEE 1990, 
MERSMANN 1990; POST 1990), die mÃ¶glicherweis ebenfalls als Liefergebiete in Frage 
kommen kÃ¶nnten KorngrÃ¶ÃŸ lentikulare Form der Schichtpakete und SchrÃ¤gschichtun 
weisen auf einen fluviatilen Ablagerungsraum, vermutlich ein "braided rivef-Environment, 
hin. Der geringe Rundungsgrad ist zudem Indiz fÃ¼ nur kurze Transportweiten. Nach 
FAIRCHILD (1982) handelt es sich um einen kustennahen AlluvialfÃ¤cher initiiert von 
tektonischen Bewegungen entlang einer (rezent) etwa NNW-SSE streichenden StÃ¶run 
(Kvadehuken Fault nach CHALLINOR (1967). Die mÃ¤chtige Sandsteinpakete mit 
wechselnder SchrÃ¤gschichtun stellen eine durch TidestrÃ¶munge oder Wellenbewegung 
aufgearbeitete Fazies in der Gezeitenzone dar, die feinkÃ¶rnige siltig-tonigen Abschnitte 
reprÃ¤sentiere Hochwasserablagerungen auf einer Ãœberschwemmungseben (FAIRCHILD 
1982). Durch Abnahme der Subsidenz werden die groben Sedimente des unteren Pro- 
filabschnitts von feinerkÃ¶rnige Ablagerungen der weitflÃ¤chige Ãœberflutungsebene mit 
Einschaltung von Ton- und Siltsteinen sowie lokalen Kohlebildungen abgelÃ¶st 
Der NE der Br~ggerhalbinsel war im Unterkarbon Abtragungsraum, was das Fehlen der 
Kulrnablagerungen in diesem Gebiet erklÃ¤rt Eine andere MÃ¶glichkei beschreibt FAIRCHILD 
(1982), nach dem die Ablagerungen der Orustdalen Formation erst wÃ¤hren der tertiÃ¤re 
Tektonik durch Lateralbewegungen entlang der Kvadehuken Fault (CHALLINOR 1967)(Abb. 
3-2) in das Gebiet der Br~ggerhalv~ya gebracht wurden. Allerdings ist die Bedeutung der 
Kvadehuken Fault vermutlich geringer als von CHALLINOR (1967) postuliert wird. Rezent ist 
die Orustdalen Formation auf eine einzige Decke - die Kvadehuken-Decke - des tertiÃ¤re 
Deckenstapels beschrÃ¤nkt die sich in einem schmalen Streifen von NW nach SE 
subparallel zur KÃ¼st erstreckt (Abb. 3-2). Es ist aber mÃ¶glich dass auch weiter im SE der 
Decke (Kiaerstranda und Leinstranda) unterkarbonische Sedimente im Untergrund 
vorliegen, was gegen einen bedeutenden Versatz entlang der postulierten Kvadehuken 
Fault sprÃ¤che 
Die Sedimentation der unterkarbonischen Sedimente wird in ganz Svalbard von syn-sedi- 
mentÃ¤re StÃ¶runge kontrolliert (CUTBILL & CHALLINOR 1965; GJELBERG & STEEL 1981; 
STEEL & WORSLEY 1984; LAURITZEN et al 1989; DALLMANN et al. 1990; DALLMANN et al. 
1993). Nach anfÃ¤ngliche Bildung kleiner isolierter GrÃ¤be entwickelte sich nach STEEL & 
WoRSLEY (1984) und WORSLEY & AGA (1 986) im Namur ein zusammenhÃ¤ngende groÃŸe 
Becken mit starken lateralen MÃ¤chtigkeitsschwankunge der Ablagerungen (Billefjorden 
Group). 
Eine Definition der Obergrenze der Orustdalen Formation ist problematisch und wird von 
verschiedenen Bearbeitern unterschiedlich festgelegt. Nach oben hin nimmt eine Rot- und 
GrunfÃ¤rbun der Schichten zu, verursacht durch Fe-Minerale, die auch fÃ¼ die Gesteine 
der Br0ggertinden Formation charakteristisch sind, die in deutlich arideren Klimaten 
abgelagert wurden. Daher wird die Obergrenze beispielsweise von HOLTEDAHL (1 91 3) und 
WmENAU (1 988) an die beginnende RotfÃ¤rbun gelegt. Allerdings ist diese FÃ¤rbun nur 
lokal und fleckenhaft entwickelt. Sie kann auch post-sedimentÃ¤re Ursprungs sein und 
diagenetisch wÃ¤hren des Bashkiriums und Moscoviums infolge arider werdenden Klimas 
entstanden sein (FAIRCHILD 1982). Als Kriterium fÃ¼ eine Grenze ist die FÃ¤rbun demnach 
unbefriedigend. 
3.1 .I .2 Broggertinden Formation (mittleres Karbon) 
Von ORVIN (1934) werden erstmals Profile von Rotsedimenten an der NordkÃ¼st bei 
Stuphallet und an der TyplokalitÃ¤ (Brnggerfjellet) aufgenommen, jedoch aufgrund 
schlecht erhaltener Fischfunde ins Devon gestellt. Die Bearbeitungen der klastischen 
Karbonabfolgen von BARBAROUX (1 967) und HOLLIDAY (1 968) beschrÃ¤nke sich auf 
AufschlÃ¼ss an der SÃ¼dwestkÃ¼st Die detailliertesten stratigraphischen Aufnahmen sowie 
petrographischen und faziellen Untersuchungen stammen von LUDWIG (1988). 
Die Brnggertinden Formation wird nach CUTBILL & CHALLINOR (1965) ins Bashkirium 
gestellt. Dieses Alter wird durch Conodontenfunde in Kalksteinen aus den oberen 
Profilabschnitten der Brgggertinden Formation bestÃ¤tig (BUGGISCH et al. in Druck). 
Die Broggertinden Formation erreicht auf der zentralen Brnggerhalv~ya Machtigkeiten bis 
zu 300 m am Briaggerfjeilet, im Osten der Halbinsel werden lediglich 13 m erreicht, wobei 
die Formation weiter nach Osten auskeilt und bereits am westlichen Grensefjellet nicht 
mehr vorhanden ist. Im SW bei Kulmodden weisen die Ablagerungen ebenfalls eine 
reduzierte MÃ¤chtigkei von wenigen m auf. 
Auch die Schichtglieder besitzen lateral nur eine geringe BestÃ¤ndigkei selbst bei 
benachbarten Profilen innerhalb einer Decke ist eine Korrelation einzelner Horizonte nicht 
mÃ¶glich 
In zwei Profilen - am Br~iggerfjeliet (LUDWIG 1988) und am Haavimbfjellet (LUDWIG 1988; 
SAALMANN 1995) - ist der sedimentÃ¤r Kontakt zum Kristallin aufgeschlossen, an dem die 
Konglomerate mit einer Winkeldiskordanz verfaltete Phyllite der Nielsenfjellet Formation 
Ã¼berlagern Am Haavimbfjellet werden die kaledonischen Phyllite und Quarzite von einem 
Calcrete-Horizont mit intensiver Rotverwitterung Ã¼berlager (LUDWIG 1988), an den sich 
gelbliche Konglomerate mit angularen Masten aus dem Grundgebirge anschlieÃŸen 
Die Br~iggertinden Formation wird aus hauptsÃ¤chlic roten Konglomeraten und 
Sandsteinen, seltener Siltsteinen aufgebaut. In den oberen Abschnitten sind marine 
Karbonathorizonte eingeschaltet. Der zumindest zeitweise herrschende marine Einflui3 in 
diesen Abschnitten wird auch durch die in vielen Konglomeraten und Sandsteinen 
auftretende dolomitische Grundmasse dokumentiert. 
Die meist rotgefÃ¤rbte Sandsteine sind in der Regel fein- bis mittelkÃ¶rnig Es handelt sich 
in den meisten FÃ¤lle um Sublitharenite und untergeordnet Quarzarenite und Litharenite 
(LUDWIG 1988). Einige Varietgten sind sehr hellglimmerreich. Viele BÃ¤nk zeigen eine 
SchrÃ¤gschichtung Oftmals sind Rinnen aus Konglomeraten in den Sandsteinpaketen 
enthalten oder GerÃ¶lllage eingeschaltet, welche die SchrÃ¤gschichtun nachzeichnen. 
Sandsteine sind auch als Linsen oder geringmÃ¤chtig Lagen in die Konglomerate 
eingeschaltet. 
Die Konglomerate sind lithologisch sehr variabel: Neben polymikten und sehr unsortierten, 
teilweise recht groben Konglomeraten sind kompositionetl und texturell deutlich reifere 
VarietÃ¤te entwickelt. Die meisten Konglomerate sind matrixgestÃ¼tzt doch 
komponentengestÃ¼tzt BÃ¤nk sind ebenfalls hÃ¤ufig 
Die unsortierten Konglomerate weisen bis zu 20 cm groÃŸ Klasten auf, welche meistens 
ungeregelt in der Matrix liegen. Nur in seltenen FÃ¤lle sind lÃ¤nglich Gerolle subparallel 
zur Schichtung eingeregelt. Der Rundungsgrad der Klasten ist im allgemeinen schlecht, 
vor allem die groben Gerolle sind maximal kantengerundet, wÃ¤hren kleinere QuarzgerÃ¶ll 
gut gerundet sein kÃ¶nnen Die GerÃ¶llkomponente bestehen aus Quarz, Quarzit, Chert, 
Kalkstein, Dolomit, brÃ¤unliche und roten Sandsteinen, Erz (HÃ¤matit und seltener auch 
Phyllit Die sedimentÃ¤re Klasten treten vor allem in der oberen Broggertinden Formation 
auf und stellen resedimentierte Bestandteile aus wieder aufgearbeiteten Horizonten der 
unteren Formation dar. 
Ganz anders gestaltete Konglomerate kÃ¶nne z.B. nÃ¶rdlic des Sherdahlfjellets bzw. 
Ã¶stlic des Zeppelinfjellets gefunden werden: diese komponentengestÃ¼tzte VarietÃ¤te 
bestehen nahezu ausschlieÃŸlic aus Quarz- und QuarzitgerÃ¶llen die einen wesentlich 
besseren Rundungsgrad aufweisen. Zwar sind auch hier unterschiedliche KlastengrÃ¶ÃŸ 
vorhanden, doch fallen die KorngrÃ¶ÃŸenschwankung deutlich geringer aus. Ã„hnlich 
Konglomerate kommen vermutlich auch am Brraggerfjellet vor (LUDWIG 1988). 
FÃ¼ die obere Braggertinden Formation charakteristische KonglomeratvarietÃ¤te bestehen 
aus einer gelblichen, dolomitischen Matrix mit je nach Faziesraum mehr oder weniger gut 
gerundeten Komponenten. Faziell stellen diese Konglomerate SchuttstrÃ¶m dar, die in 
marin-iagunÃ¤r AblagerungsrÃ¤um mÃ¼nden 
Die Braggertinden Formation besteht Ãœberwiegen aus fluviatilen Ablagerungen. Nach 
LUDWIG (1988) kann eine zyklische Faziesabfolge von AlluvialfÃ¤cher Ã¼be alluviale 
Ebenen mit verflochtenen FluÃŸlÃ¤uf rekonstruiert werden, die schlieÃŸlic in einen 
Supratidal- und Deltabereich mÃ¼nden Dabei kÃ¶nne innerhalb dieser Abfolge mehrere 
Faziestypen (A bis G) zwischen proximalen SchuttstrÃ¶me und marin beeinfluÃŸte 
Abschnitten unterschieden werden (LUDWIG 1988). Die Abfolge ist jedoch nicht Ã¼beral voll 
entwickelt, was hauptsÃ¤chlic auf die tertiÃ¤r Tektonik zurÃ¼ckgefÃ¼h werden muÃŸ in 
einigen Profilen jedoch bereits durch die Ablagerungsbedingungen im Karbon bedingt ist: 
Profile im E der Braggerhalv0ya - z.B. am Haavimbfjellet und Nielsenfjellet - sind sehr 
geringmÃ¤chti und beginnen bereits mit dolomitischen Sandsteinen und Konglomeraten, 
die eindeutig der oberen Braggertinden Formation zuzuordnen sind (LUDWIG 1988; 
BROMMER 1994; SAALMANN 1995; SAALMANN & BROMMER 1997). Das bedeutet, dass die 
Sedimentation dort erst deutlich spÃ¤te begann als in anderen Regionen. Das gleiche gilt 
fÃ¼ die Ablagerungen im SW bei Kulmodden, wo die Br~ggertinden Formation aus gelben, 
dolomitischen Konglomeraten der Fazies G besteht. Eine ungestÃ¶rt Abfolge ist in keinem 
Profil erhalten, meistens sind die basalen Abschnitte durch tertiÃ¤r Ãœberschiebunge 
abgeschert, teilweise sind jedoch auch die mittleren Teile gestÃ¶rt Der oberste Faziestyp 
G ist dagegen in jedem Profil erhalten (LUDWIG 1988). 
Neben den Einschaltungen von charakteristischen grau-grÃ¼ne Kalksteinen und gelb ver- 
witternden Dolomiten im Faziestyp G fallen vor allem einige besonders grobe und 
unsortierte Konglomerate auf. Diese Ã¼berlager auffallend hÃ¤ufig wenn auch nicht 
ausschlieÃŸlich Kalkhorizonte, die in den meisten FÃ¤lle nach LUDWIG (1988) Calcrete- 
Horizonte darstellen, also Sedimentationspausen reprÃ¤sentieren Die Ablagerung der 
groben Konglomerate erfolgt daher vermutlich infolge erneuter, tektonisch induzierter 
Hebungen des Hinterlandes mit groben SchÃ¼ttunge und gleichzeitige Aufarbeitung schon 
bestehender Schichten, da insbesondere die unsortierten Konglomerate Klasten aus 
Kalksteinen. Dolomiten und Sandsteinen aufweisen. Sie kÃ¶nne demnach als Hinweise fÃ¼ 
eine syn-sedimentÃ¤r Tektonik im unteren Oberkarbon angesehen werden (LUDWIG 1988). 
Die beschriebenen Konglomerate treten meistens in den unteren Bereichen der Fazies G 
auf. 
In mehreren Profilen kann nach oben zur Grenze der Scheteligfjellet Formation hin auch 
eine Abnahme der Klastenvielfalt und ein allgemein etwas besserer Rundungsgrad der 
GerÃ¶ll registriert werden. In einigen Profilen sind Sedimentstrukturen wie Rippelmarken, 
Bioturbation und Trockenrisse hÃ¤ufi (LUDWIG 1988). Gradierte Schichtung sowie lokale 
Erosionsdiskordanzen kÃ¶nne ebenfalls mehrfach beobachtet werden. 
Die klastischen Sedimente der Braggertinden Formation und ihre Ã„quivalent in Svalbard 
sind auf bestimmte Becken bzw. Grabenzonen beschrÃ¤nkt Die Br~ggerhalv~ya befindet 
sich im N des St. Jonsfjorden Troughs (CUTBILL & CHALLINOR 1965), der im Westen vom 
sog. Wedel Jarisberg High (DALLMANN et al. in Druck) und im E vom Nordfjorden Block 
(CUTBILL & CHALLINOR 1965) begrenzt ist. 
Die Sedimentation erfolgte in einem semi-ariden Klimaraum, der von syn-sedimentÃ¤re 
tektonischen Bewegungen geprÃ¤g spÃ¤testen ab dem oberen Bashkirium von marinen 
Ingressionen beeinfluÃŸ wurde (STEEL & WoRSLEY 1984; WORSLEY & AGA 1986; LUDWIG 
1988, 1991). Die Orientierung und Beckenkonfiguration des St. Jonsfjorden Troughs 
wÃ¤hren des mittleren Karbons werden in Kap. 3.1.3 behandelt. 
3.1.1.3 Scheteligfjellet Formation (Oberkarbon) 
Die auf die Braggertinden Formation folgenden oberkarbonischen karbonatbetonten 
Sedimente bilden nach CUTBILL & CHALLINOR (1965) das unterste Member der 
NordenskiÃ¶ldbree Formation. Im Zuge der von der Stratigraphischen Kommission 
Svalbard (SKS) erarbeiteten Neugliederung der jungpalÃ¤ozoische Sedimente erhÃ¤l das 
Member jedoch Formationsstatus und wird als Scheteligfjellet Formation aus der 
ehemaligen NordenskiÃ¶ldbree Formation ausgegliedert (DALLMANN et al. in Druck). Der 
Grund dafÃ¼ besteht darin, dass die Ablagerungen der Scheteligfjellet Formation zwar im 
Gegensatz zu der hauptsÃ¤chlic terrestrischen Br~ggertinden Formation gÃ¤nzlic marine 
Bedingungen reprÃ¤sentieren diese Sedimente jedoch, ebenso wie die der Braggertinden 
Formation, auf den St. Jonsfjorden Trough beschrÃ¤nk sind. Daher sind sie nicht 
unmittelbar mit den Ã¼berlagernden weite Gebiete Spitzbergens Ã¼berdeckende Karbona- 
ten der ehemaligen oberen NordenskiÃ¶ldbree Formation zu vergleichen. 
FÃ¼ die SKS wurde 1996 ein Typprofil der Scheteligfjellet Formation im Traudalen 
aufgenommen (Abb. 3-3). 
Die Scheteligfjellet Formation wird nach Fossilfunden ins Moscovium gestellt (HOLTEDAHL 
191 1, 191 3; CUTBILL & CHALLINOR 1965; BUGGISCH et al. in Druck). Sie ist in der Regel an 
den gleichen Profilen wie die Braggertinden Formation aufgeschlossen, die sie mit einer 
leichten Erosionsdiskordanz Ã¼berlagert 
Nach CUTBILL & CHALLINOR (1965) bestehen die basalen Schichten aus einem 5 bis 10 m 
mÃ¤chtige Konglomerat. In Profilen bei Kulmodden und Kiserstranda auf der westlichen 
Braggerhalvaya befinden sich nach HOLLIDAY (1968) ebenfalls Konglomerate an der Basis, 
die eine gelbliche, dolomitische Matrix mit angularen Klasten aufweisen. Diese Konglome- 
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Abb. 3-3: Typprofil der Scheteligfjellet Formation im 7i-audalen. 
rate sind jedoch fÃ¼ die obere Braggertinden Formation in vielen Profilen kennzeichnend 
(2.6. Traudalen, Haavimbfjellet, Nielsenfjellet) und daher keine geeigneten stratigraphi- 
schen Grenzhorizonte. Zudem ist am Kiaerstranda eine Sonderfazies der Scheteligfjellet 
Formation entwickelt (s.u.). Dagegen definiert LUDWIG (1988, 1991) als Basis einen 
fossilfÃ¼hrende blaugrauen Kalkstein, den Multithecoporen-Kalk (LUDWIG 1988, 1991), 
benannt nach hÃ¤ufige in situ-Funden von Multithecopora sp. (von HOLTEDAHL 191 1 
vermutlich als Synngopora parallele FISCHER bestimmt (LUDWIG 1988). Dieser 
charakteristische Horizont ist in den meisten Profilen anzutreffen und stellt demnach eine 
ideale Basis fÃ¼ die Formation dar. Er ist allerdings nicht Ã¼beral fossilreich. Am Kiaerstran- 
da setzt der Haupthorizont aus und der Multithecoporen-Kalk wird statt dessen von einem 
kleinen "patchn-Riff und schwarzen Kalken vertreten (s.u.). 
Die Definition der Obergrenze der Scheteligfjellet Formation ist problematisch, da der 
Ãœbergan zum Ã¼berlagernde M~rebreen Member der Wordiekammen Formation 
(ehemalige obere NordenskiÃ¶ldbree Formation) graduell erfolgt und charakteristische 
Horizonte wie in den Basisschichten fehlen. In Profilen mit klastischen Einschaltungen 
kÃ¶nne die jÃ¼ngste klastischen Schichten als oberste Einheiten angesehen werden. In 
rein karbonatischen Profilen ist eine Grenzziehung recht willkÃ¼rlic und wird von 
verschiedenen Bearbeitern unterschiedlich gehandhabt. Die in der vorliegenden Arbeit 
verwendete und der SKS vorgeschlagene Definition legt die Obergrenze der 
Scheteligfjellet Formation unter die ersten massigen und mÃ¤chtige knollenreichen 
Kalkstein- oder Dolomitabfolgen ohne klastische Einschaltungen. Die Betonung von 
"massig und mÃ¤chtig sowie "ohne klastische Einschaltungen" sind dabei bedeutende 
Kriterien, da geringmÃ¤chtig knollenreiche Kalkstein- und Dotomithorizonte bereits 
innerhalb der Scheteligfjellet Formation auftreten kÃ¶nnen Diese Gliederung ist 
insbesondere im GelÃ¤nd die praktikabelste LÃ¶sung 
Wie die Br~ggertinden Formation weist auch die Scheteligfjellet Formation deutliche 
laterale Fazies- und MÃ¤chtigkeitsschwankunge auf: Von 120 m auf der zentralen 
Bragerhaiv~ya nimmt die MÃ¤chtigkei nach E auf 8-25 m ab. Der basale Multithecoporen- 
Kalk kann eine MÃ¤chtigkei zwischen wenigen dm und einigen m und aufweisen. Er liegt 
hÃ¤ufi mit einer Erosionsdiskordanz auf der Br~ggertinden Formation (LUDWIG 1988). Der 
Kalkstein ist je nach Profil ein fossilreicher locker bis dicht gepackter Biomikrit bzw. ein 
Wackestone/Packstone mit Foraminiferen (u.a. Fusulinen), Echinodermen, Brachiopoden, 
Molluskenschalen und Korallen, in einigen Profilen sind auch Bryozoen, Ostracoden oder 
CalcisphÃ¤re vertreten. Die Schalen, Kammern und HohlrÃ¤um sind meistens mit 
Sparitzement verfÃ¼llt Faziell entspricht der Ablagerungsraum dem offenen 
Plattformbereich in einer Schelflagune mit offener Zirkulation (Fazieszone 7, WILSON 
1975). 
Der Multithecoporen-Kalk wird von grauen Kalksteinen und gelb verwitternden Dolomiten 
Ã¼berlagert ebenfalls in den meisten FÃ¤lle fossilhaltige Wackestones. Seltener sind Grain- 
stonesIBiosparite, die neben Brachiopoden, Echinodermen, Bryozoen, Fusulinen und 
textulariiden Foraminiferen auch Intraklasten und Peloide fÃ¼hren Des weiteren sind 
Biopelsparite und Oosparite vertreten. Diese Gesteine reprÃ¤sentiere etwas 
kÃ¼stenfernere aber ebenfalls sehr flache Schelfbereiche mit hÃ¶here Energieindex, 
vermutlich abgelagert am Plattformrand randlich einer Kalksandbarre in Regionen mit 
stÃ¤ndige Wellenbewegung (Fazieszone 6, WILSON 1975), worauf auch die Assoziation 
einiger dieser Karbonathorizonte mit brÃ¤unliche Sandsteinen hinweist. 
In den oberen Profilabschnitten sind neben Wackestones/Packstones zunehmend 
fossilarme Mudstones bzw. Mikrite eingeschaltet. Der Ablagerungsraum verschiebt sich 
von den offenmarinen Lagunen zu geschlossenen Plattformbereichen mit eingeschrÃ¤nkte 
Zirkulation. Die obersten Schichten schlieÃŸlic bestehen aus Mudstones/Dismikriten mit 
FenstergefÃ¼ge wie Spatitaugen ("Birdseyes"), die charakteristisch fÃ¼ Ablagerungen auf 
Gezeitenebenen sind. Die regressive Tendenz beginnt bereits in der mittleren 
Scheteligfjellet Formation, eine Beobachtung, die auch von LUDWIG (1988, 1991) in allen 
Profilen gemacht wurde. 
In einigen Profilen sind bunte Siit- und Sandsteine sowie vereinzelt geringmÃ¤chtig 
dolomitische Konglomerate eingeschaltet. LUDWIG (1991) unterscheidet drei 
Faziesassoziationen (L, S, O), je nach Ausbildung der basalen Horizonte und Anwesenheit 
von klastischen Einschaltungen. 
Viele Kalksteine und Dolomite enthalten gelbe bis weimiche, stratiforme Dolomit- und 
Kieselknollen oder kleine, mit Quarz oder Calcit verfÃ¼llt Drusenhohlraume. Die Kalksteine 
der Scheteligfjellet Formation stellen hauptsÃ¤chlic fossilfÃ¼hrend BiomikritelWackestones 
dar mit einer z.T. vielfÃ¤ltige marinen Fauna aus Korallen, Foraminiferen, Bryozoen, 
Echinodermen, Brachiopoden, Foraminiferen, Ostracoden und Gastropoden (LUDWIG 
1988; SIDOW 1988; LUDWIG 1991; BROMMER 1994; SAALMANN 1995; THIEDIG et al. in Druck). 
Am Kiaerstranda ist die Scheteligfjellet Formation zwischen Kulmodden und Leinstranda 
in einer Sonderfazies entwickelt, der von LUDWIG (1991) eine eigene Faziesassoziation S 
zugeordnet wird. Dort beginnt die Formation mit grauen, fleckig rot oder grÅ¸nlic 
verfÃ¤rbte Konglomeraten und schrÃ¤ggeschichteten gerÃ¶llfÃ¼hrend Sandsteinen. Die 
Konglomerat- und SandsieinbÃ¤nk besitzen eine linsige Form und keilen bereits nach 
wenigen m aus, sodass sich die Lithobgien lateral verzahnen. Die unteren 
aufgeschlossenen BÃ¤nk weisen dunkle Calcretebildungen auf, welche als aufgearbeitete 
Klasten in den Schichten wenige rn oberhalb der Horizonte wieder abgelagert wurden. Die 
Konglomerate sind unsortiert, weisen eine karbonatische Matrix und lokal Sparitzement 
auf und enthalten ungeregelte, zumeist subangulare bis angerundete Masten von bis zu 
8 cm GrÃ¶Ã auf. Als Komponenten sind in den Konglomeraten und Lithareniten 
hauptsÃ¤chlic brÃ¤unlich bis rÃ¶tlich oder weiÃŸ Quarze und Quarzite und verschiedene 
Cherts vertreten neben aufgearbeiteten Kalksteinen (Calcrete) sowie Silt- und Sandstein- 
gerollen und vereinzelten deformierten Tonflatschen. 
Die klastischen Horizonte werden von einem dunkelgrauen bis schwarzen Kalkstein 
Ãœberlagert der an einigen Stellen zahlreiche solitÃ¤r Korallen sowie lokal kleine 
Korallenstocke enthÃ¤lt die aus mehrere dm groÃŸe Korallen von Chaetetes radians 
FISCHER und Campophyllum kiseri nov. sp. HOLTEDAHL, tifhosfrotium und Caniophyllum 
aufgebaut werden (HOLTEDAHL 191 3; BARBAROUX 1967). Es folgt eine Wechsellagerung 
von grauen Kalksteinen und gelb oder grÃ¼ verwitternden, teilweise fossilfÃ¼hrende 
Dolomiten, die mikrofaziell ebenfalls dem lagunÃ¤r-flachmarine Bereich sowie den 
Gezeitenebenen zugeordnet werden kÃ¶nne und damit den Profilabfolgen in anderen 
Regionen auf der Br0ggerhalvaya entsprechen. 
3.1.2 Permo-karbonische Plattformsedimentation 
3.1.2.1 Wordiekammen Formation (Oberkarbon - Unterperm) 
Die Wordiekammen Formation (DALLMANN et al. in Druck) (ehemals obere 
NordenskiÃ¶ldbree Formation, CUTBILL & CHALLINOR 1965) reprÃ¤sentier die ersten irn Zuge 
der oberkarbonischen Transgression auf den Nordfjorden Block Ã¼bergreifende 
Ablagerungen, die nicht mehr auf die Grabenstrukturen (St. Jonsfjorden Trough und 
Billefjorden Trough) beschrÃ¤nk sind (CUTBILL & CHALLINOR 1965; STEEL & WORSLEY 1984; 
DALLMANN et al. in Druck). 
Auf der Breggerhalveya kann die Wordiekammen Formation in das untere Merebreen 
Member (Oberkarbon) und das Tyrrellfjellet Member (Unterperm) gegliedert werden 
(CHALLINOR 1967; DALLMANN et al. in Druck) (Abb. 3-1). Beide Member bestehen aus einer 
Wechselfolge aus marinen Kalksteinen und Dolomiten, die bankweise z.T zahlreiche 
Dolomit- oder Kieselknollen enthalten. Eine Untergliederung und Kartierung der Member 
ist nur bei Anwesenheit von Leithorizonten mÃ¶glich 
Altersbestimmungen basierend auf Foraminiferen (FORBES et al. 1958) und Conodonten 
(BUGGISCH et al. in Druck) ergeben fÃ¼ das Marebreen Member ein Alter von Kasimovium- 
Gzelium und Asselium-Sakmarium fÃ¼ das Tyrrellfjellet Member. 
Die Wordiekammen Formation besitzt eine MÃ¤chtigkei von knapp 300 m und ist die auf 
der Breggerhalvaya am weitesten verbreitete stratigraphische Einheit. 
Merebreen Member 
Das Marebreen Member reprÃ¤sentier den unteren Teil der Wordiekammen Formation im 
St. Jonsfjorden Trough (DALLMANN et al. in Druck). Es ist auf die Braggerhalvaya 
beschrÃ¤nkt das Typprofil befindet sich nÃ¶rdlic des Scheteligfjellets (Strypbekken) und 
wurde erstmals von SIDOW (1988) aufgenommen. 
Der Ãœbergan von der unterlagernden Scheteligfjellet Formation erfolgt graduell. Daher 
unterscheidet sich die Grenzziehung bei verschiedenen Bearbeitern. Nach WUTHENAU 
(1988) beginnt das Marebreen Member Ã¼be der letzten Sandsteinbank, bei SIDOW (1988) 
mit der ersten Dolomitbank oberhalb der Fossilkalke der Scheteligfjellet Formation. Die 
Grenze wird in dieser Arbeit dort gelegt, wo die ersten mÃ¤chtigen massigen und knollen- 
fÃ¼hrende Kalksteine oder Dolomite ohne klastische Einschaltungen auftreten (vgl. Kap. 
3.1.1.3). 
Das Marebreen Member besteht aus einer recht uniformen Wechselfolge aus mittel- bis 
hellgrauen, fossilfÃ¼hrende Kalksteinen und gelblich verwitternden Dolomiten (Abb. 3-4). 
Die meisten Horizonte enthalten in variablen Anteilen stratiforme, meist gelbliche Knollen, 
die aber auch eine weiÃŸlich oder schwarze FÃ¤rbun zeigen kÃ¶nnen Ihre GrÃ¶Ã schwankt 
zwischen wenigen cm bis mehreren dm, im Extremfall werden Durchmesser von Ã¼be 50 
crn erreicht. Viele Knollen sind konzentrisch um Fossilreste aufgebaut. Die einzelnen 
Lagen bestehen aus Calcit/Dolomit und Quarz. Einige Dolomite weisen neben Knollen 
auch kleine quarzgefÃ¼llt Drusen auf. 
Die Kalksteine stellen typische Wackestones, Packstones, seltener auch Grainstones der 
offenmarinen flachen Karbonatplattformen dar (SIDOW 1988). Die Kalke wurden hÃ¤ufi 
diagenetisch dolomitisiert und zu unterschiedlichen Graden verkieselt. Die ursprÃ¼ngliche 
MikrogefÃ¼g wurden dabei insbesondere bei einer Dolomitisierung hÃ¤ufi zerstÃ¶r und 
erschweren eine mikrofazielle Zuordnung. 
Vor allem im basalen Teil des Typprofils sind Fossilien auch makroskopisch erkennbar. In 
den Wackestones/Biomokriten des unteren Merebreen Members sind vor allem Fusulinen 
und andere Foraminiferen, Brachiopoden und Echinodermen die Hauptfaunenelemente, 
des weiteren sind Bryozoen, Molluskenreste und solitÃ¤r Korallen sowie in einigen 
Gesteinen auch Ostracoden vertreten (SIDOW 1988). Daher sind offenmarine normalhaline 
Bedingungen fÃ¼ den Ablagerungsraum anzunehmen, der in einer Schelflagune mit offener 
Zirkulation (Fazieszone 7, WILSON 1975) und zumindest zeitweise etwas hÃ¶here 
Energieindex liegt. VorÃ¼bergehen verlagerte er sich in flachere Regionen der 
Gezeitenebene, was durch fossillose Dolomite und MudstoneslMikrite mit sparitgefÃ¼llte 
FenstergefÃ¼ge und HÃ¤ufun laminar angeordneter angularer Quarzkiasten angezeigt 
wird. 
In den mittleren und oberen Profilabschnitt des Typprofils sind intraformationelle 
Kalkbrekzien eingeschaltet. Sie bestehen aus gut verkitteten Kalk- und Dolomitklasten, 
weisen jedoch auch Masten aus polykristallinem Quarz und Chert auf. Die hellgraue bis 
graugelbliche Farbe geht stellenweise ins rÃ¶tlich Ã¼ber Im mittleren und oberen 
Merebreen Member sind sehr fossil- und artenreiche Packstones und 
GrainstoneslBiosparite mit schlecht gerundeten und schlecht sortierten Biokiasten aus 
Foraminiferen, Echinodermen, Brachiopoden, Korallen und Ostracoden vertreten. Diese 
Horizonte kÃ¶nnte einen Vorriffbereich mit jedoch relativ geringem Energieindex und 
wechselnden turbulenten und StillwasserverhÃ¤ltnisse reprÃ¤sentieren Weiterhin treten 
fossilhaltige Wackestones - locker bis dicht gepackte Biomikrite - mit Brachiopoden, 
Echinodermen, Fusulinen und Bryozoen auf. Die angerundeten Bioklasten sprechen 
ebenfalls fÃ¼ Wasserbewegungen und einen offenmarinen Ablagerungsraum abseits der 
Stillwasserlagunen. Somit ist ab dem mittleren Merebreen Member eine zunehmende 
Verlagerung des Ablagerungsraumes in etwas kÃ¼stenferner marine Bereiche feststellbar 
(SIDOW 1988). 
In den obersten Schichten des Morebreen Members befindet sich im Typprofil in den 
Kalken und Dolomiten ein Algen-Floatstone/Rudstone aus phylloiden Algen, Korallen, 
Bryozoen und Foraminiferen (SIDOW 1988). Diese Horizonte reprÃ¤sentiere nach SIDOW 
(1988) bereits die basalen Schichten des Tyrrellfjellet Members, werden jedoch aufgrund 
der Neudefinition der Grenze zwischen beiden Membern (s.u.) in dieser Arbeit noch in das 
oberste Morebreen Member gestellt. In einem Bachanschnitt knapp 1 km Ã¶stlic des 
Typprofils werden die untersten Horizonte des Tyrrellfjellet Members von grauen 
GrainstonesiBiospariten mit Bioklasten aus Echinodermen, Brachiopoden, Formainiferen 
(u.a. Fusulinen), Bryozoen und Peloiden gebildet. Sie zeigen mit ihrer eher lagunÃ¤re 
Fazies, ebenso wie der Algen Floatstone, wieder beginnende regressive Tendenzen im 
obersten Oberkarbon an. 
Aufgrund der Redefinition der Grenze zwischen beiden Membem erhÃ¶h sich die 
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Tyrrellfjellet Member 
Lithologisch unterscheidet sich das Tyrrellfjellet Member kaum vom M~rebreen Member 
der unteren Wordiekammen Formation, ohne die Anwesenheit von bestimmten Leitho- 
rizonten an der Basis (CHALLINOR 1967; WUTHENAU 1988; SIDOW 1988) sind beide Member 
im GelÃ¤nd nicht sicher zu unterscheiden. Das Tyrrellfjellet Member scheint insgesamt 
etwas dÃ¼nnbankige und nicht so massig ausgebildet zu sein (z.B. am sÃ¼dliche 
Kiaerfjellet). Dieses Kriterium trifft allerdings nicht fÃ¼ alle LokalitÃ¤te zu: Am Grensefjellet 
folgen dickbankige Karbonate konkordant auf die Gipshuken Formation (BROMMER 1994) 
und mÃ¼sse somit ebenfalls zum Tyrrellfjellet Member gehÃ¶ren Charakteristisch sind dort 
durch Karneol rot gefÃ¤rbt Fossilreste. 
Das Tyrrellfjellet Member besitzt eine MÃ¤chtigkei von 140 m. Nach CUTBILL & CHALLINOR 
(1965) und CHALLINOR (1967) bilden die Brucebyen Beds die basalen Schichten. Es han- 
delt sich um bituminÃ¶s Fusulinenkalksteine, Ã¼berlager von sandigen Kalksteinen und 
lokal auftretenden, geringmÃ¤chtige konglomeratischen Sandsteinen. Dieser Horizont ist 
am SÃ¼dhan des Kiaerfjellets, im Traudalen und im Br~ggerdalen ("Orvin Gorge") sÃ¼dlic 
von Ny-Alesund aufgeschlossen (und damit in der Kiaerfjellet- und der Ny-Alesund-~ecke 
vertreten). In den sonstigen Profilen im N der Br~ggerhalv~ya fehlt er jedoch. Auch im 
Typprofil des Merebreen Members sind an der Grenze zum Tyrrellfjellet Member die 
Brucebyen Beds nicht vertreten (das Profil befindet sich in der Kongsfjorden-Decke). Statt 
dessen befinden sich im Grenzbereich der beiden Member dunkelgraue bis schwarze 
Kalksteine und Dolomite mit gelben Dolomitadern sowie ein von SIDOW (1988) als 
'Netzdolomit" bezeichneter Horizont. SIDOW (1988) legt die Basis des Tyrrellfjellet Mem- 
bers Ãœbe die obere Lage von zwei intrafonnationellen Kalkbrekzien im M~rebreen Member 
(S.O., Abb. 3-4) die untersten Schichten werden demnach von einem etwa 4 m machtigen 
hellgrauen Dolomit, einem Algen Floatstone/Rudstone, gebildet, der von einer monotonen 
Wechselfolge aus Kalken und Dolomiten Å¸berlager wird. Problematisch an dieser Gliede- 
rung ist jedoch, dass die Kalkbrekzien in anderen Profilen nicht vorhanden sind und die 
Karbonate oberhalb und unterhalb dieser Brekzien nicht voneinander zu unterscheiden 
sind. Statt dessen wird in dieser Arbeit der schwarze Kalkstein mit den gelben 
Dolomitadern und der Netzdolomit als Ã„quivalen der Brucebyen Beds als Basis des 
Tyrrellfjellet Members definiert: Diese relativ kompetenten Horizonte sind sehr auffÃ¤lli und 
leicht zu identifizieren. Sie kÃ¶nne am gesamten Nordhang des Scheteligfjellets westlich 
und Ã¶stlic des Typprofils leicht wiedergefunden werden. 
Die Brucebyen Beds sind am besten am sÃ¼dliche Kiaerfjellet aufgeschlossen und 
bestehen aus einer wenige Meter machtigen Wechselfolge aus dÃ¼nnbankigen dunklen bis 
mittelbraunen Kalksteinen und fusulinenfÃ¼hrenden teilweise sandigen Kalksteinen mit 
Einschaltung geringmÃ¤chtige schwarzer Tonsteine. Sie werden Ã¼berlager von uniformen 
dÃ¼nnbankige Dolomiten und Kalksteinen. Die Fusulinen sind auch makroskopisch gut 
erkennbar. Neben Fusulinen enthalten die Biomikrite/Wackestones weitere Foraminiferen, 
Brachiopoden, Echinodermen und Bryozoen, abgelagert in einem offenmarin lagunaren 
Ablagerungsraum. Die Einschaltung von fossilarmen Kalksteinen mit Fensterporen 
(Dismikrite) indiziert zwischenzeitlich abgeschlossene Zirkulationsbedingungen. Im nÃ¶rd 
lichen Traudalen befindet sich an der Basisdes Tyrrellfjellet Members ein Konglomerat mit 
angularen bis angerundeten Feldspat- und Quarzklasten in einer mikrosparitischen Matrix. 
Auch laminierte mikritische Bereiche, die mit Schalenfragmenten angereichert sind, sowie 
die Anwesenheit von SchlickgerÃ¶lle zeigen die NÃ¤h zur KÃ¼st des Flachmeeres an und 
sprechen fÃ¼ einen Ablagerungsraum in der Gezeitenebene. 
Auch die Schwarzkalke und der Netzdolomit im Typprofil im Norden der Braggerhalv~ya 
reprÃ¤sentiere sehr flache, teilweise abgeschnÃ¼rt Plattforrnbereiche. Die dunkelgrauen 
bis schwarzen, massigen BÃ¤nk des Schwarzkalks (dolomitisierte fossilleere Mud- 
stonesIMikrite) sind von gelben Adern aus Dolomit durchzogen. Sie werden von dem 
'Netzdolomit" Ãœberlagert der einen partiell dolomitisierten Mudstone reprÃ¤sentiert Die 
gelblichen dolomitisierten Zonen aus euhedralen Dobmitkristallen durchziehen netzartig 
das Gestein und umschlieÃŸe ovale dunkelgraue, noch nicht von der Dolomitisierung 
betroffene mikritische Bereiche, sodass ein auf den ersten Blick brekzioses 
Erscheinungsbild vorgetÃ¤usch wird. Der Netzdolomit wird von einem Bindstone mit 
Palaeoplysina Ã¼berlager (SIDOW 1 988). 
Die darauf folgenden BÃ¤nk aus Dolomiten reprÃ¤sentiere weiterhin subtidale bis suprati- 
dale Bedingungen, in denen u.a. Foraminiferen Floatstones in offen-marinen Lagunen 
abgelagert wurden SIDOW (1988). 
Insgesamt betrachtet scheint sich der Ablagerungsraum wÃ¤hren des Tyrrellfjellet 
Members wieder in kÃ¼stennÃ¤he Bereiche zu verlagern. Im oberen Tyrrellfjellet Member 
sind am Grensefjellet Rudstones aus Foraminiferen (u.a. Fusulinen), Muscheln und vor 
allem Algen eingeschaltet. Das Fehlen stenohaliner Formen wie Brachiopoden und Echi- 
nodermen weist auf abgeschnÃ¼rt AblagerungsrÃ¤um auf den Gezeitenebenen und damit 
auf regressive Tendenzen hin, die zur Gipshuken Formation Ã¼berleiten 
3.1.2.2 Gipshuken Formation (Unterperm) 
Die Gipshuken Formation (CUTBILL & CHALLINOR 1965) Ã¼berlager konkordant das 
Tyrrellfjellet Member der Wordiekammen Formation. Auf der Braggerhalvaya kann die 
Formation in das untere Kloten Member und das obere Dolomit Member gegliedert werden 
(CUTBILL & CHALLINOR 1965; CHALLINOR 1967) (Abb. 3-1). 
Eine Bestimmung des Alters der Gipshuken Formation ist aufgrund ihrer Fossilarmut nur 
indirekt mÃ¶glich Anhand von Datierungen der Einheiten im Liegenden und Hangenden mit 
Fusulinen in Zentralspitzbergen (FORBES et al. 1958) bzw. Conodonten auf der Brogger- 
halvaya (BUGGISCH et al. in Druck) wird das Alter der Gipshuken Formation mit Ober- 
sakmarium bis Unterartinskium angegeben. 
Die Gipshuken Formation ist vor allem auf der zentralen Braggerhalvaya vertreten, wo sie 
eine MÃ¤chtigkei von 130-140 m besitzt (CHALLINOR 1967; SIDOW 1988; WUTHENAU 1988; 
THEDIG et al. in Druck). Auf der Ã¶stliche Braggerhalvaya sind an der NordkÃ¼st aufgrund 
tektonischer UnterdrÃ¼ckun nur 13 m MÃ¤chtigkei aufgeschlossen (SAALMANN 1995), am 
Grensefjellet wird die Gipshuken Formation primÃ¤ lediglich 30-40 m mÃ¤chti (BROMMER 
1 994). 
Der Ãœbergan vom Tyrrellfjellet Member der Wordiekammen Formation zur Ã¼berlagernde 
Gipshuken Formation erfolgt graduell. Die Ãœbergangsschichte enthalten kalkige Brekzien 
mit angularen Dolomitklasten. Die Untergrenze des Kloten Members wird an die Basis der 
ersten Ã¼be zwei Meter mÃ¤chtige Brekzienbank gelegt (DALLMANN et al. in Druck). 
Das Kloten Member besitzt eine MÃ¤chtigkei von 60-80 m (CHALLINOR 1967; WUTHENAU 
1988) und besteht aus ungeregelten, angularen, gelblichen oder grauen, teilweise 
laminierten Dolo(mikrit)- und Kalkklasten in einer dolomikritischen Matrix. Die KlastengrÃ¶8 
schwankt zwischen einigen mm bis Ã¼be 20 cm, in einigen VarietÃ¤te sogar bis zu 40 cm. 
Die angularen bis schlecht gerundeten detritischen Quarzklasten entstammen einem 
Ã¤olische Eintrag aus dem Hinterland. Einige AufschlÃ¼ss weisen neben Trockenrissen 
und synsedimentÃ¤re Rutschungen (CHALLINOR 1967; WUTHENAU 1988; WEBER 1990) 
verfÃ¼llt Schrumpf- oder LÃ¶sungshohlrÃ¤u auf. Derartige GefÃ¼g sind auch in DÃ¼nn 
schliffen erkennbar. Die aggregatartigen Klasten mit unterschiedlich orientierten lntern- 
strukturen weisen auf ein durch Kollaps zerstÃ¶rte PrimÃ¤rgefÃ¼ hin. Die Klotenbrekzie 
wird demzufolge als eine LÃ¶sungsbrekzi gedeutet (CHALLINOR 1967; SIDOW 1988), 
entstanden infolge Abfuhr leicht lÃ¶sliche Bestandteile. In die Brekzienpakete sind lokal 
BÃ¤nk aus laminierten Dolomiten und Mergeln eingeschaltet. Diese BÃ¤nk enthalten lenti- 
kulare, langgestreckte, flache Intraklasten, wie sie kennzeichnend fÃ¼ einen Wattenraum 
bis Supratidalbereich sind (SHINN 1983). 
An einigen LokalitÃ¤te auf der Braggerhalvaya wird das Kloten Member von dem Dolomit 
Member Ãœberlagert Dieses Member wird bis zu 60 m mÃ¤chti (CHALLINOR 1967) und be- 
steht aus grau-gelb laminierten, sehr inkompetenten Mergeln. 
Im Osten der Braggerhalvaya, am Grensefjellet, ist die Gipshuken Formation lithologisch 
abweichend entwickelt (BROMMER 1994): Anstelle der Klotenbrekzie bzw. der laminierten 
Dolomite sind dort etwa 40 m mÃ¤chtige brÃ¤unlich-gelb Rauhwacken konkordant zwi- 
schen die Kalksteine der Wordiekammen Formation und die Cherts der Kapp Starostin 
Formation eingeschaltet (BROMMER 1994; SAALMANN & BROMMER 1997), die demzufolge in 
die Gipshuken Formation gestellt werden. 
Die beschriebenen GefÃ¼g sind Anzeiger fÃ¼ einen supratidalen Ablagerungsraum oder 
Wattbereich. Fossilfreie, homogene Mikrite mit laminierten Dolomiten sind typische Kenn- 
zeichen fÃ¼ Sabkhas (FLUGEL 1978; SHINN 1983). 
Die Gipshuken Formation besitzt in Spitzbergen keine einheitliche Lithologie, sondern zeigt 
eine sowohl vertikal als auch lateral variierende Ausbildung. In dem groÃŸe Becken in 
Zentralspitzbergen werden Gipse, Anhydrite und Dolomite abgelagert (LAURITZEN 1981; 
STEEL& WORSLEY 1984). Das Gebiet der Braggerhalvaya befindet sich dagegen im Rand- 
bereich des Beckens (CHALLINOR 1967), an dem keine Sulfate ausgefÃ¤ll bzw. evtl. vorhan- 
dene gelÃ¶s und abgefÃ¼hr werden, sodass Kollapsbrekzien bzw. Rauhwacken zuruckblei- 
ben. 
Zusammengefasst betrachtet setzt sich zur Zeit der Gipshuken Formation die allgemeine 
Regressionstendenz fort, welche bereits in der obersten Wordiekammen Formation ein- 
geleitet wurde (vgl. Kap. 3.1.2.1). 
3.1.2.3 Kapp Starostin Formation (Oberperm) 
Die Kapp Starostin Formation (CUTBILL & CHALLINOR 1965) reprÃ¤sentier in Svalbard die 
einzige Einheit der Tempelfjorden Group (Abb. 3-1). Im Zuge einer weitrÃ¤umige Trans- 
gression im Oberperrn ist ein markanter Wechsel der Sedimentationsbedingungen von den 
supratidalen AblagerungsrÃ¤ume der Gipshuken Formation zu nun offen-marinen Schelf- 
bedingungen zu verzeichnen (CUTCILL & CHALLINOR 1965; STEEL & WORSLEY 1984), der sich 
in den deutlich differenten Lithotogien beider Formationen widerspiegelt Auf der Broager- 
haivoya ist der direkte Kontakt allerdings nicht aufgeschlossen, ist jedoch in ganz Svalbard 
diskordant (DALLMANN et al. in Druck). 
Die Kapp Starostin Formation wird hauptsÃ¤chlic aus verwitterungsresistenten verkiesel- 
imenten aufgebaut- in den zentralen Teilen der Br0ggerhaiv0ya besitzt die Forma- 
tion eine MÃ¤chtigkei von 200-230 m (CHALLINOR 1967, SIDOW 1988, WUTHENAU 1988, 
WEBER 1990; THIEDIG et al. in Druck.), nach Osten nimmt die MÃ¤chtigkei auf etwa 96 m ab 
(SAALMANN 1995; SAALMANN &
Die Sedimentation beginnt, Altersbestimmungen anhand von Brachiopoden in der Kapp 
Starostin Formation SÃ¼dspitzbergen zufolge, im Artinskium (BIERNAT & BIRKENMAJER 
1981). Conodonten aus basalen Kalksteinen der Kapp Starostin Formation auf der Br@- 
gerhaiv~ya und im Billefjjrden-Gebiet indizieren ein maximales Alter von Kungurium 
(BUGGISCH et al. in Druck). Die Sedimentation hielt bis ins Kazanium oder untere Tartarium 
an (STEMMERIK 1988). 
Auf derBroggerhalvoya ist die Kapp Starostin Formation relativ uniform entwickelt. Das in 
sÃ¼dlichere Gebieten Spitzbergens charakteristische basale V~ringen Member mit 
weiÃŸliche fossilfÃ¼hrende Kalksteinen (CUTBILL & CHALLINOR 1965) fehlt auf der 
Br~ggerhalvaya. Statt dessen beginnt die Sedimentation hier mit dunkel- bis hell- 
graugrÃ¼ne spiculitischen Cherts. Diese bestehen zu einem GroÃŸtei aus monaxonen 
Schwammnadeln in einer Matrix aus mikrokristallinem Quarz, Chalcedon und Ton. Ã¼ebi 
tische Quarz- und GlaukonitkÃ¶rne sind ebenfalls hÃ¤ufig Weitere Bestandteile sind HÃ¤ma 
tit und andere Eisenoxide, Glimmer und lokal authigener Glaukonit. Als Bioklasten sind 
neben Schwammnadeln nur noch Brachiopodenschalenfragmente erhalten. Einige Lagen 
in den Cherts, insbesondere in den basalen Abschnitten, Wnnen zahlreiche Kieselknollen 
aufweisen. 
Etwa 20-30 m Ã¼be der Basis ist ein markanter fossilfÃ¼hrende Horizont eingeschaltet, der 
an mehreren AufschlÃ¼sse der gesamten Halbinsel beobachtet werden kann. Neben 
Brachiopoden (hauptsÃ¤chlic Productus sp., Spiriferella sp.) sind Crinoiden, Bryozoen und 
Mollusken hÃ¤ufig Faunenelemente, begleitet von Korallen, Foraminiferen und selten auch 
SchwÃ¤mme (SIDOW 1988; WUTHENAU 1988; WEBER 1990; BROMMER 1994; SAALMANN 
1995; SAALMANN & BROMMER 1997; THIEDIG et al. in Druck.). Die Kalksteine besitzen eine 
schwarze oder gelbe Farbe, in einigen LokalitÃ¤te besteht dieser Horizont dagegen aus 
brÃ¤unlic verwitternden, mittelgrauen VarietÃ¤ten Lokal sind schwarze Silt- und Tonsteine 
eingeschaltet. Diese etwa 20-40 m mÃ¤chtige fossilfÃ¼hrende Schichten kÃ¶nnte 
Ã„quivalent des Svenskeega Members darstellen. Die Fossilkalke bestehen aus dicht 
gepackten Biomikxiten bzw. Floatstones/Rudstones. Die mikritische Grundmasse wurde 
durch Mikroquarz verdrÃ¤ngt die Bioklasten (Echinodermen, Bryozoen, Brachiopoden, 
untergeordnet Foraminiferen, Mollusken und Korallen) wurden jedoch nicht von der 
Verkieselung betroffen, ihre HohlrÃ¤um sind aber hÃ¤ufi mit Mikroquarz verfÃ¼llt Die Bio- 
Hasten sind von einer dicken, konzentrisch und wellig-laminar aufgebauten MikrithÃ¼ll 
umgeben, deren Wachstum asymmetrisch erfolgte. Die MikrithÃ¼lle wurden jedoch 
vermutlich nicht authigen gebildet, sondern die bereits mikritisierten Bioklasten wurden 
zusammen mit der Matrix in den Ablagerungsraum transportiert. Nach SIDOW (1988) 
wurden einige FossilbruchstÃ¼ck von Organismen angebohrt. 
Ã¼berlager werden die Fossilkalke wieder von einer rnontonen Abfolge aus spiculitischen 
Cherts. Die obersten Ablagerungen der Kapp Starostin Formation werden von glaukoni- 
tischen Sandsteinen gebildet, die zwischen einigen dm am Sl5ttofjellet (SAALMANN 1995; 
SAALMANN & BROMR 1997) und 20-40 m auf der zentralen Br~ggerhalv~ya (SIDOW 1988; 
W U ~ E N A U  1988; WEBER 1990) mÃ¤chti werden. Die charakteristisch grÅ  ¸ gefÃ¤rbte 
glaukonitischen Sandsteine enthalten bis zu 15 % etwa 60-150 um groÃŸe variabel gerun- 
dete detritische GlaukonitkÃ¶me sowie schlecht bis mÃ¤ÃŸ gerundete QuarzkÃ¶rne gleicher 
GrÃ– in einer Matrix aus Mikroquarz. Die lagenartige Anreicherung der Klasten zeichnet 
die Schichtung nach. Auch die Sandsteine kÃ¶nne iokiasten enthalten: Dabei handelt es 
sich nahezu ausschlieÃŸlic um Schwammspiculae, deren Anteil bis zu 30 % erreichen 
kann. Einige linsige Bereiche sind stÃ¤rke verkieselt und teilweise brekziiert. Diese intra- 
formationellen Brekzien bestehen aus angularen Chertkiasten. Es kÃ¶nnt sich um diage- 
nefeche SiOz-Anreicherungen handeln oder mit einer prÃ¤ bis frÅ¸htertiÃ¤r Bodenbildung 
in Zusammenhang stehen. 
FÃ¼ die Kapp Starostin Formation wird Ã¼bergeordne ein Ablagerungsraum in einem 
niedrigen-, aber gut durchlÃ¼ftete Schelfbereich unterhalb der Wellenbasis, z.B. 
in Depressionen auf dem Schelf, in etwa 200 m Tiefe angenommen (STEEL & WORSLEY 
1984; SIEDLECKA 1970), welcher sich im Zuge einer weitrÃ¤umige oberpermischen Trans- 
gression ausbildete. Die glaukonitischen Sandsteine in den obersten Profilbereichen 
deuten eine erneute Regressionstendenz an, die in Zusammenhang mit der Hebung weiter 
Teile Nordwestspitzbergens steht (STEEL & WORSLEY 1984). 
3.1.3 Tektonik wahrend des Jungpalaozoikums 
Die Rekonstruktion der Konfiguration des unterkarbonischen Sedimentationsraumes sowie 
des oberkarbonischen St. Jonsfjorden Troughs im Bereich der Br~ggerhalv0ya ist auf- 
grund des unvollstÃ¤ndige Erhaltungszustands der karbonischen Sedimente nur annÃ¤he 
rungsweise mÃ¶glich Die Frage, ob es sich um einen Halbgraben handelt oder beide 
Seiten von GrabenrandstÃ¶runge begrenzt sind sowie die Orientierung der StÃ¶runge sind 
vor allem von Interesse fÃ¼ die tertiÃ¤r Ãœberschiebungstektonik um festzustellen, ob kar- 
bonische Strukturelemente einen Einfluss auf die Geometrie des Deckenbaus haben. 
Dazu ist die Abwicklung des Deckenbaus und damit die RÃ¼ckfÃ¼hru der Karbonprofile in 
ihre ursprÃ¼nglich prÃ¤-tertiÃ¤ Position notwendig: 
1. Das grÃ¶ÃŸ Problem ist die unvollstÃ¤ndig Erhaltung der Sedimente. Bis auf vier Profile 
ist bei allen Abfolgen entweder die Basis abgeschert oder die obersten Schichten sind 
infolge Erosion oder ebenfalls tektonisch zerstÃ¶rt Dadurch ergeben sich mÃ¶glicher 
weise stark verfÃ¤lscht MÃ¤chtigkeitsanordnungen die zu irrtÃ¼mliche RÃ¼ckschlÃ¼ss 
auf die Beckengeometrie fÃ¼hre kÃ¶nnen Dennoch ist ein gesetzmÃ¤ÃŸig Trend der 
MÃ¤chtigkeite zwischen den einzelnen Decken erkennbar. 
2. Ein bilanzierter konstruktiver RÃ¼ckversat der tertiÃ¤re Deformation ist nur fÃ¼ die 
Kongsfjorden-, Kvadehuken- und Kiserfjellet-Decke mÃ¶glic (Kap. 5.6), der Versatz der 
anderen Decken basiert auf SchÃ¤tzungen 
3. Die Faltung im km-MaÃŸsta (Kap. 4.2.2) wird nicht berÃ¼cksichtigt dies hat jedoch 
keinen Einfluss auf die Anordnung der Profile untereinander und damit auf die grobe 
Beckengeometrie, lediglich die Entfernungen zwischen einigen Profilen wÃ¼rde sich 
Ã¤nder (dies gilt auch fÃ¼ Punkt 2). 
4. Eine einfache linienlÃ¤ngenbilanzierend RÃ¼ckfÃ¼hru berÃ¼cksichtig nur den finiten 
Status der Deformation unter Annahme einer ebenen Verformung ohne Einbeziehung 
mÃ¶gliche prÃ¤ oder syn-tertiÃ¤re Rotationen. 
5. Beckeninteme StÃ¶runge kÃ¶nne nicht direkt rekonstruiert werden. 
Trotz dieser EinschrÃ¤nkunge erlaubt eine RÃ¼ckfÃ¼hru einen ersten Einblick in die 
karbonische PalÃ¤ogeographie 
Die Sedimentation der klastischen Ablagerungen der unterkarbonischen Billefjorden Group 
begann zunÃ¤chs vermutlich in isolierten Becken (Billefjorden Trough, Inner Hornsund 
Trough (HEAFFORD 1988; DALLMANN et al. in Druck). Im Laufe des Namurs jedoch bildete 
sich mit der Ausbreitung des Sedimentationsraumes nach W ein groÃŸe Becken (STEEL & 
WORSLEY I984). 
Die Konglomerate und Sandsteine der unterkarbonischen Orustdalen Formation (oberes 
Namur bis unteres Namur) sind auf der Braggerhalvaya auf die Kvadehuken-Decke 
beschrÃ¤nk und nur bei Kulmodden aufgeschlossen. In allen anderen Regionen der 
Halbinsel beginnt die post-kaledonische Sedimentation erst im mittleren Karbon mit der 
Br~ggertinden Formation, d.h. der NE und E der Braggerhalv~ya waren im Unterkarbon 
Abtragungsgebiet. Auch bei ZurÃ¼ckfÃ¼hru aller Profile in ihre prÃ¤-tertiÃ¤ Lage bleiben die 
Profile der Kvadehuken-Decke (K, Ku) in ihrer westlichen Position relativ zu den anderen 
Profilen (Abb. 3-5a). 
Spekulativ bleibt die laterale Verbreitung der Kulmablagerungen in der Kvadehuken-Decke, 
da AufschlÃ¼ss nur bei Kulmodden existieren. 
Die Orustdalen Formation wird bei Kulmodden von der obersten Braggertinden Formation 
(Fazies G) und der Scheteligfjellet Formation mit reduzierten MÃ¤chtigkeite Ãœberlagert 
Dies ist Hinweis auf eine tektonische Inversion des Unterkarbonbeckens noch vor der 
Ablagerung der unteren Braggertinden Formation, also vor dem Bashkirium. 
Der St. Jonsfjorden Trough im Oberkarbon (Bashkirium + Moscovium) 
Die Grabenzonen des Unterkarbons wurden noch vor dem Bashkirium gehoben (S.O.). Im 
Bashkirium entwickelten sich zwei Hauptgrabenzonen, der Billefjorden Trough im Osten 
(Campbellryggen Subgroup) und der St. Jonsfjorden Trough im W mit der Braggerhalvaya 
im nÃ¶rdliche Segment (Charlesbreen Subgroup), die beide durch den Nordfjorden Block 
als Hebungsgebiet getrennt wurden (CUTBILL & CHALLINOR 1965; DALLMANN et al. in Druck). 
Ein dritter Ablagerungsbereich befindet sich im Hornsundgebiet in SÃ¼dspitzberge 
(Treskelen Subgroup, DALLMANN et al. in Druck). 
Die klastischen, hauptsÃ¤chlic terrestrisch-fluviatilen Rotsedimente der Braggertinden 
Formation reprÃ¤sentiere eine Unten-Grob-Abfolge mit Entwicklungszyklen von 
SchuttstrÃ¶me zu AlluvialfÃ¤cher (LUDWIG 1988). LUDWIG (1988) beschreibt fÃ¼ die 
Braggertinden Formation auf der Braggerhalvaya eine Entwicklung von einem Halbgraben, 
der sich ab dem Bashkirium zu einem Graben umbildet. Zwei GrabenrandstÃ¶runge 
werden auch von STEEL & WORSLEY (1984) angenommen (Abb. 3-6). Nach BUGGISCH et al. 
(1994) und PIEPJOHN (1994) war eine etwa NW-SE streichende, durch den heutigen 
Abb. 3-5: Rekonstruktion des oberkarbonischen St. Jonsfiorden E-ouuhs auf der Brmerhal- 
v0ya durch Abwicklung des Deckenbaus und entsprechende ~rojektiÃ– der stratigraphischen 
Profile in ihre wi3-tertiare Position (NW-SE bzw. NE-SW-Profil stank Å¸berhoht!) Erii3uterunqen s. 
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Kongsfjord verlaufende Storung (= Kongsvegen Fault von HARLAND & HORSFIELD 1974) als 
Abschiebung irn mittleren Karbon aktiv. 
Von dem Profil Braggerfjellet-Nord (Bn) aus wurden ein SW-NE-(Abb. 3-5b) und ein NW- 
SE-Schnitt (Abb. 3-53 konstruiert. 
Aus beiden Profilschnitten ist ersichtlich, dass die SedirnentmÃ¤chtigkeite in Ã¶stlich Rich- 
tungen abnehmen. Im NE lag der Nordfjorden Block, der zu dieser Zeit Abtragungsgebiet 
war. Dies ist belegbar durch den Nachweis von Verkarstungserscheinungen auf der 
Bbmstrandhaivoya (BUGGISCH et al. 1994; KEMPE et al. 1997) und einen postdevonischen 
Sedimentationsbeginn ostnordÃ¶stlic der Braggerhalvaya erst mit der oberkarbonischen 
Wordiekammen Formation (TESSENSOHN et al. in Druck). Die Kongsvegen Fault trennte als 
NW-SE streichendes Lineament den Erosionsraum von dem sich nach SW 
anschlieÃŸende Beckenbereich (Abb. 3-5a). Das Becken war in sich gegliedert. Syn- 
sedimentÃ¤r StÃ¶runge sind sowohl an den lithologischen Abfolgen erkennbar (LUDWIG 
1988; Kap. 3.1.1.2; stratigraphische Profile im Anhang) als auch an den Profilschnitten: Im 
NW-SE-Schnitt (Abb. 3-5c) keilen die Schichten der oberen Braggertinden und der 
Scheteligfjellet Formation nach SE allmÃ¤hlic aus. Die Sedimentation beginnt in den 
Profilen Haavirnbfjellet (H) und Nielsenfjellet (N) erst ab dem Bashkiriurn mit der oberen 
Braggertinden Formation, wahrend irn NW arn Zeppelinfjellet (Z) und nÃ¶rdliche 
Br~ggerfjellet (Bn) bereits die untere Braggertinden Formation abgelagert wurde. Dies 
weist auf die Existenz einer Storung zwischen den beiden Profilbereichen Zeppelinfjellet 
und Haavimbfjellet hin. 
Wie irn SE beginnt auch irn NW bei Kulmodden die Sedimentation erst mit der oberen 
Br~ggertinden Formation im Bashkiriurn (Abb. 3-5a). 
Im SW-NE-Schnitt deutet die starke MÃ¤chtigkeitsdifferen zwischen den Profilen Bragger- 
fjellet-Sud (Bk) und Brnggerfjellet-Nord (Bn) auf eine zwischengeschaltete StÃ¶run hin. In 
Abb. 3-5a ist diese Storung mit einem NW-SE-Verlauf eingezeichnet - sie verlÃ¤uf parallel 
zur Kongsvegen Fault. Es ist anzunehmen, dass mehrere solcher StÃ¶runge existierten. 
Die Profilschnitte zeigen, dass nicht die obere 
Brgggertinden Formation (LUDWIG l988), 
sondern die untere in einem von StÃ¶runge 
begrenzten Becken abgelagert wurde. Nach 
SE sind dabei stÃ¤rker MÃ¤chtigkeitsab 
nahmen zu beobachten und an den Ã¶stliche 
Profilen (Haavimbfjellet, Nielsenfjellet, Gren- 
sefjellet) ist durch den Beginn der Sedimen- 
tation erst ab Bashkirium die Existenz einer 
(sÃ¼d)Ã¶stlich BeckenrandstÃ¶run zu vermu- 
ten. Diese lag noch auf dem Gebiet der heuti- 
gen Br0ggerhalv0ya und nicht im Ã¶stliche 
Vorland, wie z.B. von STEEL & WORSLEY 
(1984) eingezeichnet (Abb. 3-6), die Rand- 
stÃ¶run entspricht demzufolge nicht der Ã–st 
lieh gelegenen Pretender Fault. Zum Nordfjor- 
den Block im NE wurde das Becken hÃ¶chst - 
wahrscheinlich von einer NW-SE-streichen- 
den und nach SW abschiebenden StÃ¶run 
abgetrennt (= Kongsvegen Fault). Der Abla- 
gerungsraum war auch in sich durch NW-SE 
streichende syn-sedimentÃ¤r StÃ¶runge ge- 
gliedert. 
Zur Zeit der Ablagerung der oberen Br~gger- 
finden Formation war die Sedimentation zwar 
noch immer von StÃ¶runge kontrolliert, die 
tektonische AktivitÃ¤ lieÃ jedoch deutlich nach 
und die Beckenrander im SE und NE wurden 
Ã¼berflutet Die RandstÃ¶run zum Nordfjorden 
Block wurde inaktiv - es bildete sich ein 
Halbgraben (Abb. 3-6, 3-7). 
Abb. 3-6: PalÃ¤ogeographi des Bashkiriums 
zur Zeit der Ablagerung der oberen Br0gger- 
finden Formation auf der Br0ggerfialv0ya 
(verandert nach Steel & Worsley 1984). Die 
Lage und Orientierung der Osiiichen und 
nOrdlichen Beckenrander im Gebiet der 
Br@gerh+v0ya unter BerÃ¼cksichfigun der 
tertiÃ¤re Uberschiebungsfekfonik wurde neu 
gezeichnet. Ab dem Bashkirium nimmt die 
tektonische AktivitÃ¤ an den Grabenrandsfo- 
rangen ab und die Beckenrander werden 
Ã¼berflute (Bildung eines Halbgrabens). Die 
Ausdehnung des Grabens nach Steel & 
Worsley (1984) isf gestrichelt dargestellt. 
WÃ¤hren des Moscoviums nahm die tektonische AktivitÃ¤ weiter ab. In der Scheteligfjellet 
Formation gibt es kaum Hinweise fÃ¼ syn-sedimentÃ¤r Tektonik, nur im Profil Traudalen 
deutet die Einschaltung geringmÃ¤chtige Konglomerathorizonte auf mÃ¶glich kurzzeitige 
Bewegungen hin. 
Die Sedimente des Moscoviums sind auf der Br0ggerhalv0ya zwar noch immer auf das 
Gebiet des St. Jonsfjorden Troughs beschrÃ¤nkt leiten jedoch langsam zu den stabilen 
Platiformbedingungen des OberkarbonIPerms der Wordiekammen Formation Ã¼ber 
Die stabile Plattformsedimentation des Permokarbons 
Im Verlauf des oberen Oberkarbons (Wordiekammen Formation) wurde auch der 
Nordfjorden Block Ã¼berflutet der bis dahin Abtragungsgebiet war (CUTBILL & CHALLINOR 
1965; STEEL & WORSLEY 1984; WORSLEY & AGA 1986; DALLMANN et al. in Druck). Im 
Mmebreen Member ist wieder eine Verlagerung der FaziesrÃ¤um zu offenmarinen 
normalhalinen Bedingungen rekonstruierbar (SIDOW 1988): Von zunÃ¤chs noch kÃ¼sten 
nahen Regionen der Gezeitenebenen bis offenen Stillwasserlagunen wanderte im Zuge 
der fortschreitenden marinen Ingression bzw. Beckensubsidenz die Sedimentation in 

bewegungen nachweisbar (STEEL & WORSLEY 1984), die zusammen mit variierenden 
Sedimentationsraten und eustatischen Meerespiegelschwankungen die fazielle Entwick- 
lung steuern (LUDWIG 1991). 
Tektonische Bewegungen sind wÃ¤hren des Oberkarbon-Unterperms fÃ¼ die Kongsfjor- 
denregion nur lokal und untergeordnet zu verzeichnen, ansonsten besteht wÃ¤hren des 
gesamten Zeitraums eine recht kontinuierliche Karbonatplattformsedimentation. Lediglich 
geringmÃ¤chtig Konglomerateinschaitungen in der Wordiekammen Formation am Nielsen- 
fjellet (BROMMER 1994) sind Hinweise fÃ¼ mÃ¶glicherweis durch StÃ¶rungsaktivitÃ bedingte 
grobklastische SchÃ¼ttungen 
Die in der untefperrnischen Gipshuken beobachteten GefÃ¼g syn-sedimentÃ¤re Rutschun- 
gen Mnnten ebenfalls, wenn auch nicht zwingend, auf schwache Bewegungen hinweisen. 
Sporadische post-mittelkarbonische tektonische AktivitÃ¤te werden von KLEINSPEHN et al. 
(1984) in SÃ¼dspitzberge registriert. Fazies- und MÃ¤chtigkeitsschwankunge in den permi- 
sehen Schichten in anderen Regionen Svalbards deuten auf eine lokal stÃ¶rungskon 
trollierte Sedimentation hin (HARLAND 1997). 
Insgesamt betrachtet kann jedoch fÃ¼ die Kongsfjordenregion festgestellt werden, dass 
nach einer Phase intensiver syn-sedimentÃ¤re Tektonik im unteren und mittleren Karbon 
spÃ¤testen ab dem oberen Oberkarbon (Wordiekammen Formation), vermutlich aber 
bereits ab dem Moscovium eine tektonisch ruhige und stabile Phase begann, die auch 
wÃ¤hren des Mesozoikums bis auf lokale StÃ¶rungsaktivitÃ¤t fortbestand. 
3.2 Mesozoikum 
Die ab dem Oberkarbon etablierten relativ stabilen Plattformbedingungen herrschten auch 
im Mesozoikum weiter vor (ORVIN 1940; STEEL & WORSLEY 1984; M0RK et al. 1982; M0RK 
& BJOR~Y 1984). 
Auf der Brraggerhalvoya fehlen mesozoische Sedimente bis auf Reste (etwa 50 m 
MÃ¤chtigkeit von dunklen marinen Tonsteinen der untertriassischen Vardebukta Formation 
(CHALLINOR 1967; MIDB~E 1985). Das heiÃŸ jedoch nicht, dass sie auch primÃ¤ fehlten. 
Regionale Hebungen fÃ¼hrte ab Hauterive-Barreme zu alluvialen SchÃ¼ttunge und ab dem 
Aibium ist erstmals ein Sedimenteintrag aus (rezent) NW nachweisbar (STEEL & WORSLEY 
1984). Spitzbergen lag zu dieser Zeit nÃ¶rdlic von GrÃ¶nlan und besaÃ eher eine W-E- 
Orientierung im Gegensatz zu seiner rezenten N-S-Orientierung. Daher erfolgte der 
Sedimenteintrag ursprÃ¼nglic aus sÃ¼dwestliche bis westlichen Richtungen von Nord- 
grtinland und Ellesmere Island. 
Initiiert wurden die SchÃ¼ttunge durch fortgesetzte Hebungen vor allem von NW-Spitz- 
bergen (ATKINSON 1963; KELLOGG 1975; BIRKENMAJER 1981). die von ORVIN (1940) und 
STEEL & WORSLEY (1984) mit der Entwicklung des Arktischen Beckens in Verbindung 
gebracht werden. Starke Hebungen im Zeitraum zwischen 70-50 bzw. 85-55 Ma werden 
auch durch Fission-track-Daten angezeigt (BLYTHE & KLEINSPEHN 1998; KLEINSPEHN 1998). 
Diese Hebungen werden jedoch 2.T. mit ersten N-S orientierten Kompressionen und Ãœber 
schiebungen und damit der beginnenden Bildung des West Spitsbergen Fold-and-Thrust 
Belts in Verbindung gebracht (KLEINSPEHN 1998). 
Die jÅ¸ngste mesozoischen Sedimente Spitzbergens stammen aus dem Albium (ORVIN 
1940; STEEL & WORSLEY 1984; KELLY 1988). In dem Zeitraum zwischen dem Albium (dem 
Beginn der SchÃ¼ttunge aus NW) und dem PalÃ¤ozÃ erfolgte demnach die Erosion der 
mesozoischen Sedimente auf der Br~ggerhalv~ya. Es ist nicht feststellbar, ob noch bis 
zum Albium sedimentiert wurde oder die Abtragung bereits etwas frÃ¼he begann, sodass 
die ursprÃ¼nglich MÃ¤chtigkei der mesozoischen Bedeckung nicht mehr rekonstruiert 
werden kann. 
3.3 TertiÃ¤ 
Das TertiÃ¤ ist auf der Br~ggerhalvoya m vollstÃ¤ndigste irn Ny-Alesund Becken sÃ¼dlic 
von Ny-Alesund erhalten (ORVIN 1934; KELLOGG 1975; MIDB~E 1985; HJELLE et al. in Vorb.). 
TertiÃ¤r Sedimente nur auch auf dem Gipfel des Scheteligfjellets (KELLOGG 1975; SIDOW 
1988; SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in Druck a; THIEDIG et al. in Druck) sowie 
nÃ¶rdlic des Sldttofjellets an der Gletscherfront des Austre Lovknbreen erhalten 
(SAALMANN 1995; SAALMANN & BROMMER 1997; SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in 
Druck a) (Abb. 3-8). An der OstkÃ¼st des Forlandsundets sind sÃ¼dlic von Kapp Graarud 
ebenfalls tertiÃ¤r Konglomerate und Sandsteine aufgeschbssen. Diese Sedimente sind 
jedoch jÃ¼nge als die Ablagerungen auf der Br~ggerhalv~ya (ATKINSON 1963; LIVSIC 1974; 
LEHMANN et af. 1978; FEYLING- A ANSEN & ULLEBERG 1984; LIVSIC 1992; MANUM & THRONDSEN 
1 986). 
Die stratigraphische Gliederung der tertiÃ¤re Sedimente des Ny-Alesund Beckens unterlag 
im Laufe der Zeit mehreren Ãœberarbeitunge (Abb. 3-9). Nach der Stratigrafischen 
Kommission von Svalbard (SKS, DALLMANN et al. in 1995). der in der vorliegenden Arbeit 
gefolgt wird, bildet das TertiÃ¤ auf der Br0ggerhalv0ya die Ny-&esund Subgroup der Van 
Mijenfjorden Group und wird weiter untergliedert in die Kongsfjorden und Br~ggerbreen 
Formation mit je zwei Membern (Abb. 3-9). 
Das etwa 4.4 km2 groÃŸ tertiÃ¤r Ny-Alesund Becken befindet sich im N der 
Br~ggerhalv0ya sÃ¼dlic von Ny-&esund (Abb. 3-10). Es enthÃ¤l eine bis zu 300 m 
mÃ¤chtig Abfolge aus klastischen Sedimenten, die mit flachwinkliger Erosionsdiskordanz 
auf den oberpermischen oder triassischen Schichten der Kapp Starostin bzw. der 
Vardebukta Formation liegen (ORVIN 1934; CHALLINOR 1967; MIDB0E 1985). Das Becken 
wird im W und E von etwa N-S streichenden Abschiebungen, im S von steilstehendem und 
gefaltetem, auf die tertiÃ¤re Sedimente Ã¼berschobener Permo-Karbon begrenzt (Abb. 3- 
10) (ORVIN 1934; MIDB0E 1985; SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in Druck a). Das 
TertiÃ¤ der Br~ggerhalv~ya besteht aus einer klastischen Abfolge aus Konglomeraten, 
Sandsteinen und Tonsteinen, in die vor allem in den unteren Bereichen KohleflÃ¶z 
eingeschaltet sind (ORVIN 1934; MIDB0E 1985), von denen sechs aufgrund ihrer Ã¶ko 
nomischen Bedeutung bis 1962 abgebaut wurden. Die Schichten fallen flach nach SW ein; 
ihre MÃ¤chtigkei nimmt in sÃ¼dlich Richtungen zu (Abb. 3-1 1). 
Nach ORVIN (1934) ist die gesamte Schichtenfolge terrestrisch entwickelt, dies gilt jedoch 
nur fÃ¼ die untersten und obersten Abschnitte, wÃ¤hren der mittlere Bereich unter marinen 
Bedingungen abgelagert wurde (ATKINSON 1963). MIDB0E (1985) beschreibt FaziesrÃ¤ume 
die von kÃ¼stennahe bzw. flachmarinen bis zu deltaischen Milieus reichen. 
- ,  Scheteligfjellet 
Q 0 sÃ¼dlic V. Ny-Alesund 
nÃ¶rdlic Slittofjellet 
Foriandsundet (sÃ¼dlic Kapp Graarud) 
Quarz (auÃŸe Chert) 




Abb. 3-8: oben: Verbreitung des Tertiars und Lage der Probenpunkte auf der Br0ggerhalv0ya 
und sÃ¼dlic von Kapp Graarud. unten: Klassifikation (nach FOLK et al. 1970). 
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Abb. 3-9: Sfratigraphische Gliederung der terfiaren Sedimente auf der Br~ggerhalvcaya. In der 
vorliegenden Arbeit wird die von der SKS vorgeschlagene neue Gliederung benutzt. 
3.3.1 Das Ny-Alesund Becken 
Kongsfjorden Formation 
Die Kongsfjorden Formation (LIVSIC 1974) wird nach MIDB~E (1985) und DALLMANN et al. 
(1995) weiter in Kolhaugen und Tvillingvatnet Member gegliedert (Abb. 3-9). 
Das bis zu 40 m mÃ¤chtig Kolhaugen Member liegt mit einer flachwinkligen Diskordanz auf 
der triassischen Vardebukta Formation oder auf der oberpermischen Kapp Starostin 
Formation (ORVIN 1934; MIDBOE 1985). Die Obergrenze zum Ã¼berlagernde marinen 
Tvillingvatnet Member besteht aus einer scharfen Erosionsdiskordanz (MIDB~E 1985). Die 
Abfolge besteht aus einer Wechsellagerung von Sandsteinen, Tonsteinen und kohligen 
Tonsteinen und enthÃ¤l die drei wirtschaftlich wichtigsten KohleflÃ¶z (Ester-, Sofie-, and 
Advokat-FlÃ¶z) Nach MIDB~E (1985) stellen die Sandsteine, deren sediment2re GefÃ¼g 
(Rippelmarken, Horizontalschichtung und seltener SchrÃ¤gschichtung meist durch 
Bioturbation zerstÃ¶r sind, DammbruchfÃ¤che dar, wÃ¤hren die Tonsteine Ablagerungen 
auf Ãœberschwemmungsebene reprÃ¤sentieren die sich nach SE von einem NE-SW 
verlaufenden MÃ¤andersyste ausbreiten. 
Im Gegensatz zum eher feinerkÃ¶rnige Kolhaugen Member ist das 25-70 m mÃ¤chtig 
transgressive Tvillingvatnet Member (Tvillingvann Member nach MIDB0E 1985) mit 
GerÃ¶lle von bis 20 cm GrÃ¶Ã insgesamt grobkÃ¶rnige entwickelt. Infolge tektonischer 
Bewegungen vor der Ablagerung des Tvillingvatnet Members ist der Kontakt zum 
unterlagernden Kolhaugen Member diskordant (ORVIN 1934; MIDB~E 1985), und durch 
stÃ¤rker Hebung im N liegt das Tvillingvatnet Member dort direkt auf permischen oder 
triassischen Sedimenten. Nach N und W nimmt die MÃ¤chtigkei stark ab (Abb. 3-1 1). 
Die Konglomerate, Sandsteine und zwischengeschalteten Siltsteine werden in einem 
kÃ¼stenna-he marinen Milieu mit Sedimenteintrag aus einem nordwestlich vorgelagerten 
Delta abgelagert (MIDB0E 1985). 
Breggerbreen Formation 
Die Braggerbreen Formation (DALLMANN et al. 1995) ist die ehemalige Ny-Alesund 
Formation von CHALLINOR (1967) und MIDB0E (1985) und wird weiter in das Leirhaugen 
und Bayelva Member gegliedert (Abb. 3-9). 
Br~ggerbreen Formaiion 1 G~pshuken Formabon & P m  
Tvillingvann Member Word~ekammen Formdon 
Kolhaugen Member B Schetel~gfjellet Formation Karbon 
Vardebukta Formation Br~ggeiÃ¼nde Formation 
Kapp Starostin Formation kaledonisches Basement PrÃ¤kambriu 
Abb. 3-10: Geologische Karte des Ny-Alesund Tertiar Beckens (nach Orvin 1934, Midb0e 1985 
und Thiedig et al. in Druck, verandert und erganzt). 
Abb. 3-11: Bohrprofile aus dem Teffiar von Ny Alesund (nach Daten entnommen aus Orvin 
1934 und Midbw 1985). 
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Das Leirhaugen Member stellt mit 5-20 m MÃ¤chtigkei die geringmÃ¤chtigst Einheit dar und 
leitet vom randmarinen Milieu des Tvillingvatnet Members zu fluviatilen Bedingungen Ã¼ber 
Das basale Agnes Otelie-FlÃ¶ze wird Ã¼berlager von einer Wechsellagerung aus 
Konglomeraten, fein- bis mittelkÃ¶rnige Sandsteinen (Quarz-Areniten, Sublithareniten) und 
kohligen Tonsteinen, teilweise mit gut erhaltenen Pflanzenfossilien (MIDBOE 1985). 
Das Bayelva Member ist wieder feinkÃ¶rnige entwickelt. Die Sandsteine, Ton- und 
Siltsteine enthalten lokal Kohlelinsen, Konglomerate sind eher selten (MIDB~E 1985). Die 
Basis dieser obersten Einheit des Ny-AlesundTertiÃ¤rbecken wird durch das Josefine-FlÃ¶ 
definiert (Abb. 3-11), das jedoch nach S auskeilt, wo der Ãœbergan vom Leirhaugen 
Member zu den grÃ¼ne Sandsteinen des Bayelva Members graduell erfolgt. Die 
feinkÃ¶rnigere Partien enthalten lokal gut erhaltene kohlige Pflanzenfosslilien. Gute 
AufschlÃ¼ss Ã¼bertag befinden sich im Braggerdalen nordÃ¶stlic des Austre 
Braggerbreen. 
Der Ablagerungsraum des Bayelva Members ist wieder rein fluviatil geprÃ¤g und wird von 
MIDB0E (1 985) als eine Delta-Ebene mit geringem StrÃ¶mungsinde interpretiert. 
Weitere TertiÃ¤rvorkomme sind am Nordosthang des Slittofjellets sowie am 
Scheteligfjellet aufgeschlossen. 
Auf dem Gipfel des Scheteligfjellets ist zwischen 670 und 718 m HÃ¶h eine knapp 50 m 
mÃ¤chtige stark verwitterte Abfolge aus Konglomeraten und Sandsteinen erhalten 
(KELLOGG 1975; SIDOW 1988; SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in Druck a) , die nach 
SIDOW (1988) mit einer flachwinkligen Diskordanz auf den glaukonitischen Sandsteinen 
der Kapp Starostin Formation liegen. Das oligomikt entwickelte Basiskonglomerat (SIDOW 
1988) wird von einer Wechselfolge aus Konglomeraten und grauen Sandsteinen 
Ã¼berlagert Letztere enthalten hÃ¤ufi Kohleschmitzen und detritischen Glaukonit, der aus 
den unterlagernden oberpermischen Sandsteinen stammt. Die bankigen Sandsteine sind 
fein- bis mittelkÃ¶rni und verwittern brÃ¤unlich Die schlecht sortierten, in der Regel 
komponentengestÃ¼tzte Konglomerate weisen zumeist subangulare bis gerundete Klasten 
von bis zu 5 cm GrÃ¶Ã auf, die in einer sandigen Matrix liegen. Der Rundungsgrad der 
GerÃ¶ll ist in den oberen Konglomeraten insgesamt etwas hÃ¶her 
Die mÃ¤ÃŸi Rundung, die schlechte Sortierung der Klasten und der Gehalt an kohliger 
Substanz sprechen fÃ¼ geringe Transportweiten und einen terrestrischen Einfluss. 
Denkbar ist ein deltaischer Ablagerungsraum. 
KELLOGG (1975) korreliert die am Scheteligfjellet aufgeschlossenen Horizonte mit dem 
basalen Kolhaugen Member des ~ ~ - A l e s u n d  Beckens, was durch die mÃ¶glich 
terrestrische und kohlefÃ¼hrend Fazies gestÃ¼tz wird. Das Kolhaugen Member ist den 
Beschreibungen von ORVIN (1934) und MIDB~E (1985) zufolge jedoch deutlich feinkÃ¶rnige 
entwickelt. Daher ist auch eine Korrelation mit dem Leirhaugen Member der Br~ggerbreen 
Formation nicht auszuschlieÃŸen das neben Konglomeraten ebenfalls kohlige Schichten 
fÃ¼hrt Andererseits kÃ¶nnt die grobkÃ¶rniger Fazies auch durch einen eher proximalen 
Ablagerungsraum des Kolhaugen Members bedingt sein. 
Das Ã¶stlichst TertiÃ¤r-Vorkomme der Braggerhalvaya liegt am Nordosthang des 
SlCittofjellets, direkt an der Front des zurÃ¼ckweichende Austre Lovenbreen. Dieser 
Aufschluss wurde erst in jÃ¼ngere Zeit vom Gletscher freigelegt. Dort befindet sich die 
einzige LokalitÃ¤t an der der Kontakt zwischen der Kapp Starostin Formation und dem 
TertiÃ¤ gut aufgeschlossen ist. Auf den glaukonitischen Sandsteinen der Kapp Starostin 
Falte 
Abb. 3-12: Profil der terfiz3ren Sedimente an der Front des Austre Lovknbreens nordOstlich des 
Sl&tofe//ets 
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Formation, die in diesem Aufschluss nur wenige dm mÃ¤chti sind, liegt mit einer 
flachwinkligen Diskordanz ein grobes tertiÃ¤re Basiskonglomerat, das bis zu 15 cm groÃŸ 
Gerolle enthÃ¤lt Der Kontakt selbst stellt eine alte ErosionsoberflÃ¤ch mit flachen Rinnen 
und Taschen im cm- bis m-MaÃŸsta dar, in denen die KlasÃ¼t abgelagert wurden 
(SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in Druck a). 
Das Basiskonglomerat wird von einer Sandstein-Konglomerat-Wechselfolge Ã¼berlager 
(Abb. 3-12). Wahrend im unteren Profilabschnitt grobe Konglomerate vorherrschen, wird 
der Mittelteil von etwas feinerioomigen Variesten mit maximal 10 crn KiastengrÃ–B und 
einer insgesamt helleren, nahezu weiÃŸliche Farbe charakterisiert (SAALMANN et al. 1997; 
PIEPJOHN et al. in Druck a). Auch diese BÃ¤nk sind schlecht geschichtet, weisen aber 
insgesamt etwas besser gerundete Ger6lle auf. Im oberen Profilabschnitt sind vor allem 
Sandsteine mit giomeraten vertreten (Ab.  3-12). Die Schichten 
gschichtung. Bemerkenswert ist in diesen Hori- 
zonten das Vorkommen von Sandstein- und KonglomeratgerÃ¶llen die wahrscheinlich aus 
unteren Tertiariagen aufgearbe ten darstellen. 
Insgesamt betrachtet konnte der ngsraum in einem deltaischen, evtl. randmarinen 
Bereich gelegen haben. Eine stratigraphische Einordnung in die Schichtenfolge des Ny- 
Alesund-Beckens ist schwierig. Bereits das Basalkonglomerat enthÃ¤l Klasten von 
Sandsteinen (s.u.), die wahrscheinlich aufgearbeitete Tertiargdlle darstellen und damit 
eine Korre-lation mit den Ã¤lteste Einheiten des N y - k u n d  Beckens ausschlieÃŸen 
Aufgrund der Fazies sowie der Vorherrschaft der Konglomerate, der P&enz 
aufgearbeiteter Gerolle und der schlechten Schichtung scheint eine Korrelation mit dem 
Tviiiingvatnet Member mÃ¼glic (SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in Druck a), die 
oberen Profilabschnitte kijnntm auch bereits zum Leirhaugen Member gebÃ–re (PIEPJOHN 
et al. in Druck a). 
Klasteninhalt der tertiÃ¤re erungen und Herkunft der Gerolle 
Der Klasteninhalt in den Sandsteinen und Konglomeraten der verschiedenen 
Schichtglieder ist nahezu identisch (das TertiÃ¤ am Forlandsundet wird hier nicht 
betrachtet!) (Abb. 3-8, 3-13). Die Komponenten bestehen im wesentlichen aus 
monokristallinen Quarzen, polyivistaHinen metamorphen Quarzen, Quarziten und 
mikrokristallinen Cherts aus dem kristallinen Basement sowie aus spiculitischen Cherts 
und glaukonitischen Sandsteinen aus der oberpermischen Kapp Starostin Formation. In 
den meisten Proben sind auch bis zu 7% (meist 1-3%) Feldspat vertreten. Viele 
Konglomerate entfalten zudem Sandstein- und KonglomeratgerÃ¶He vereinzelt auch durch 
Kompaktion deformierte TonsteingerÃ¶lle die hÃ¶chstwahrscheinlic aus tieferen Schichten 
des TertiÃ¤r aufgearbeitet wurden. Klasten aus dem Kolhaugen Member sind bereits im 
Tvillingvatnet Member zu beobachten (MlDBOE 1985), und sowohl am Sl6ttofjellet als auch 
in vielen Proben der Br~ggerbreen Formation am unteren Nordhang des Zeppelinfjellets 
sind aufgearbeitete Terti3rgerÃ¶ll verbreitet (Abb. 3-13). DemgegenÃ¼be ist das basale 
Konglomerat auf dem Scheteligfjellet deutlich komponentenÃ¤rmer Hier stellen die Cherts 
und glaukonitischen Sandsteine der Kapp Starostin Formation den Hauptanteil, ansonsten 
sind nur die verschiedenen QuarzvarietÃ¤te und Cherts aus dem Basement vertreten 
(Abb. 3-13). WÃ¤hren das Basiskonglomerat am Sl2ttofjellet demnach junger sein muss 
als die Ã¤lteste TertiÃ¤rablagerunge des Ny-Alesund-Beckens, ist die oligomikte 
Zusammensetzung am Scheteligfjellet bei vergleichbarer Position eher ein Hinweis auf 
eine frÃ¼her Sedimentation. Diese Ãœberlegunge spielen neben der faziellen und 
lithologischen PrÃ¤gun der beiden Profile eine Rolle fÃ¼ die Korrelation mit dem 
Tvillingvatnet Member bzw. dem Kolhaugen Member (vgl. oben). 
Die meisten Konglomerate sind unsortiert und die Klasten liegen ungeregelt in der zumeist 
sandigen bis karbonatischen Matrix. Die Komponenten aus der Kapp Starostin Formation 
reprÃ¤sentiere in der Regel die grÃ¶ÃŸt und am schlechtesten gerundeten Klasten. Doch 
auch die Masten aus dem Grundgebirge kÃ¶nne teilweise sehr grobkÃ¶rni sein, eine Korn- 
grtiÃŸensortierun innerhalb dieser Komponentengruppe ist nicht feststellbar. Insgesamt ist 
der Rundungsgrad der meisten Gerolle mÃ¤ÃŸ (subangular bis angerundet), lediglich 
kleinere Quarz- und Chert-GerÃ¶ll aus dem Grundgebirge sind teilweise gut gerundet. 
Auch hier ist kein Trend zu zunehmender Sortierung oder Rundung innerhalb der Abfolgen 
erkennbar. Lokal besitzen einzelne GerÃ¶ll eine GrÃ¶Ã von bis zu 20 Cm. 
Von Bedeutung ist die Tatsache, dass neben stabilen Komponenten aus dem Basement 
(Quarz, Quarzite, Cherts) von sedimentÃ¤re Klasten lediglich glaukonitische Sandsteine 
und Cherts aus der Kapp Starostin Formation sowie aufgearbeitete TertiÃ¤rgerÃ¶l vertreten 
sind. Komponenten aus anderen Einheiten auf der Br0ggerhalv0ya (lokale 
Basementklasten wie Phyllite und Marmore oder post-kaledonische Sedimente der 
Breggertinden bis Gipshuken Formation) sind nirgendwo vorhanden. Dies ist einerseits 
erklÃ¤rba durch eine mÃ¶glich ZerstÃ¶run von weniger resistenten Komponenten beim 
Transport. Die schlechte Rundung und Sortierung sowohl der Basementklasten als auch 
der oberpermischen Gerolle spricht allerdings ebenso wie das Fehlen einer 
KorngrÃ¶ÃŸensortieru zwischen Basement- und permischen GerÃ¶lle gegen einen allzu 
weiten Transport. Auch die Existenz von aufgearbeiteten TertiÃ¤rgerÃ¶lle darunter von 
nicht-resistenten Silt- und Tonsteinen macht eine rein transportbedingte Selektion der Ge- 







sÃ¼dlic von Ny-Alesund 1 Scheteligfjellet Slattofjellet 
Basiskonglomerat 
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KstÃ Ksts , TL, (S) 
- - 
;edimentÃ¤r Khsten: Kst, = spiculitischer Chert (Oberperrn), KST- = glaukonitischer 
Sandstein (Oberperm), TL = aus TertiÃ¤ aufgearbeiteter Lithare- 
nitlsandstein, T, = aus TertiÃ¤ aufgearbeiteter Tonstein, 
S = roter Sandstein (?Devon), 0 = organisches Material 
1 )  n a h  i n  (i934), Midboe (1985) Basiskonglornerat 
Abb. 3-13: Geri3llkomponenten in den tertiaren Ablagerungen des Ny-Aesund Beckens 
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l^)nach Sidow (1988) i Qm, Qp, Lc, Kst. Kst, ! 
3asement-Klasten: Qm = monokristalliner Quarz, Q = polykristalliner Quarz + Quar- 
zite, L, = mikrokristalline Cherts, F = Feldspat, P = Phyllit 
ertiÃ¤rgerÃ¶l naturgemÃ¤ weniger weit transportiert wurden. Zudem besteht auch das 
grÃ¶ÃŸtentei feinkÃ¶rnig Kolhaugen Member, dessen Sedimente unter geringem 
Energieindex abgelagert wurden, ausschlieÃŸlic aus BasementgerÃ¶lle und 
oberpermischen Klasten. Daher waren hÃ¶chstwahrscheinlic die unterhalb der Kapp 
Starostin Formation liegenden Sedimente und Kristallineinheiten der Broggerhalvraya zur 
Zeit der Ablagerung des TertiÃ¤r noch nicht aufgeschlossen. Dies wird durch die 
Beobachtung bestÃ¤tigt dass die tertiÃ¤re Sedimente mit flacher Erosions- und 
Winkeldiskordanz ausschlieÃŸlic die Kapp Starostin Formation bzw. lokal die Trias uberla- 
gern. Am Slittofjellet ist die alte ErosionsoberflÃ¤ch noch erkennbar (S.O.). Die 
Komponenten aus dem Grundgebirge stammen daher vermutlich aus dem kristallinen 
Basement nÃ¶rdlic des Kongsfjordens, das demzufolge ab dem oberen Mesozoikum oder 
spÃ¤testen ab dem frÃ¼he TertiÃ¤ freilag. Ein Sedimenteintrag aus nÃ¶rdliche Richtungen 
wird auch von ORVIN (1 934), ATKINSON (1 963) und MIDB0E (1 985) angenommen, wofÃ¼ 
auch die Zunahme der KorngrÃ¶Ã nach N und der MÃ¤chtigkei nach S spricht (Abb. 3-1 1). 
3.3.3 Beckenbildung und Korrelation mit dem Zentralbecken 
Die Regionen nÃ¶rdlic des Kongsfjordens waren Abtragungsgebiete, deren Produkte nach 
S in das Ny-Alesund Becken geschÃ¼tte wurden (Abb. 3-14a,b). TertiÃ¤r Ablagerungen auf 
der Broggerhalvoya sind im wesentlichen in der Ny-Alesund-Decke erhalten, doch auch 
auf der strukturell tiefen Kongsfjorden-Decke sind tertiare Sedimente vorzufinden 
(SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in Druck a,b). Die ursprÃ¼nglich Ausdehnung des 
Beckens war also wesentlich grÃ¶ÃŸ als die heute erhaltenen Reste vermuten lassen und 
tertiÃ¤r Ablagerungen mÃ¼sse auch in den beiden dazwischen liegenden Decken 
vorhanden gewesen sein. Bei einem bilanzierten konstruktiven RÃ¼ckversat der unteren 
Decken wird die Ny-Alesund-Decke etwa 13 km weiter nach SW verlagert (Kap. 5.6), die 
strukturell deutlich tiefere Kongsfjorden-Decke lediglich um etwa 3 km. Es ergibt sich eine 
MindestgrÃ¶Ã fÃ¼ das Ny-Alesund Becken von 10 km. Die laterale Ausdehnung ist nicht 
mehr rekonstruierbar, dÃ¼rft jedoch geringer gewesen sein, da selbst innerhalb der noch 
erhaltenen Schichtenfolge ein deutliches Auskeilen nach W (ORVIN 1934; MIDB0E 1985) 
und, wie am Slittofjellet ersichtlich, auch nach E zu beobachten ist. 
Ob zwischen dem exhumierten Basement im N und dem NY-Alesund Becken eine StÃ¶run 
(Abschiebung) lag, kann nicht bewiesen werden, ist jedoch wahrscheinlich (Abb. 3-14b). 
Von KLEINSPEHN (1998) wird die oberkretazische Hebung im N teilweise auf bereits 
beginnende kompressive Bewegungen, verbunden mit der Bildung der ersten Ãœber 
schiebungen des West Spitsbergen Fold Belts zurÃ¼ckgefÃ¼hr N-S gerichtete Kompres- 
sionen in der obersten Kreide sollen auch anhand von PalÃ¤ospannungsanalyse angezeigt 
werden (KLEINSPEHN et al. 1989; TEYSSIER et al. 1995a). Ein Beginn der Ãœberschiebungs 
tektonik bereits in der Oberkreide hÃ¤tt zur Folge, dass das Ny-Alesund Becken in einem 
kompressiven Regime gebildet worden wÃ¤r und demnach ein Piggy-back-Becken 
darstellen wÃ¼rd -vergleichbar mit dem Zentralbecken (N~TTVEDT et al. 1988). IntratertiÃ¤r 
Diskordanzen (Tvillingvann unconformity, MIDB0E 1985) sowie die An-wesenheit von 
GerÃ¶lle aus aufgearbeiteten Ã¤ltere Horizonten in jÃ¼ngere TertiÃ¤rschichte weisen auf 
syn-sedimentÃ¤r Bewegungen hin, die durch eine Verkippung der bis dahin abgelagerten 
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(SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in Druck a): Durch Faltenbildung an Rampen, die 
bei einer syn-sedimentÃ¤re Ãœberschiebungstektoni gebildet worden wÃ¤ren wÃ¤re auch 
Sedimente (z.6. Karbonate) des Karbons exhumiert worden und somit auch lokale Sedi- 
mentgerÃ¶ll zu erwarten. Klasten aus dem kristallinen Grundgebirge stellen zudem aus- 
schlieÃŸlic stabile Basementkomponenten dar, die vermutlich grÃ¶ÃŸe Transportwege 
erlitten haben und nicht aus der unmittelbaren lokalen Umgebung stammen. Des weiteren 
sind in den Bohrungen keine syn-sedimentÃ¤re Deformationen nachweisbar, die sonst in 
Piggy-back-Becken hÃ¤ufi auftreten. Gegen die Annahme eines Piggy-back-Beckens 
spricht die Herkunft der stabilen Basementklasten aus dem nÃ¶rdliche Vorland (dafÃ¼ 
sprechen auch die generellen SchÃ¼ttungsrichtunge aus N): Dieses muss in einem 
tieferen Niveau als der entstehende FaltengÃ¼rte gelegen haben, sodass SchÃ¼ttunge aus 
der Voriandregion nach S in potentielle Piggy-back-Becken nicht mÃ¶glic wÃ¤ren 
Aufgrund fehlender Leitfossilien ist das exakte Alter der tertiÃ¤re Ablagerungen in 
Svalbard unbestimmt. Die Alterseinstufungen des TertiÃ¤r von Ny-Alesund reichen von 
PalÃ¤ozÃ (ORVIN 1934; ATKINSON 1963; HARLAND 1969; HARLAND & HORSFIELD 1974; 
HARMD 1975; KELLOGG 1975; MlDB0E 1985) Ã¼be ObereozÃ¤ (~EPEK & KRUTZSCH in Druck) 
bis OligozÃ¤ (LivSlc 1974; DALLMANN & M0RK 1991 ; LlvSlc 1992). FÃ¼ die unteren 
Einheiten des Zentralbeckens wird dagegen ein palÃ¤oziine Alter allgemein akzeptiert 
(MANUM & THRONDSEN 1986). WÃ¤hren ORVIN (1 934), ATKINSON (1963), KELLOGG (1975) 
und MIDB~E (1985) das Ny-Alesund TertiÃ¤ mit den unteren Einheiten des Zentralbeckens 
(Firkanten Formation, Basilika Formation) korrelieren, vergleicht LlvSlc (1974, 1992) sie mit 
der jÃ¼ngste Aspelintoppen Formation, deren Alterseinstufungen allerdings auch zwischen 
PalÃ¤ozÃ¤n-Untereoz (HEAD 1989) bis OligozÃ¤ (LivSic 1974, 1992) schwanken. Fission 
Track-Analysen zufolge wurden die Sedimente des Bayelva Members vor etwa 55 Â± Ma, 
also im PalÃ¤ozÃ abgelagert (BLYTHE & KLEINSPEHN 1998), was eine Korrelation mit den 
unteren Einheiten im Zentralbecken stÃ¼tzt 
Auch die genetische Beziehung des Ny-Alesund Beckens zum Zentralbecken ist umstrit- 
ten: Nach ORVIN (1934), KELLOGG (1975), und MIDB~E (1 985) bestand eine Verbindung 
zwischen beiden Becken. LIVSIC (1 974, 1992) vermutet jedoch, dass die TertiÃ¤rsediment 
entlang der WestkÃ¼st Spitzbergens in jeweils eigenstÃ¤ndige und isolierten Becken 
abgelagert wurden. 
Die palÃ¤ozÃ¤n Sedimente des Zentralbeckens weisen eine Ã¤hnlich fazielle Entwicklung 
von kohlefÃ¼hrende deltaisch-Ã¤stuarine Å¸be marine Schelfablagerungen zu regressions- 
bedingt wieder flachmarinen Sedimenten auf (STEEL & WoRSLEY 1984; STEEL et al. 1985; 
MULLER & SPIELHAGEN 1990). ZunÃ¤chs herrschen SchÃ¼ttungsrichtunge aus E und NE vor 
(Abb. 3-14), ab dem obersten PalÃ¤ozÃ ist jedoch ein Sedimenteintrag aus W zu verzeich- 
nen (STEEL& WORSLEY 1984; STEEL et al. 1985; MULLER & SPIELHAGEN 1990), erkennbar an 
dem Auftreten grober metamorpher Lithoklasten und von detritischem Chloritoid. Dieser 
Drainagewechsel wird mit der gleichzeitigen Bildung des West Spitsbergen Fold-and- 
Thrust Belts in Zusammenhang gebracht (STEEL et al. 1985; MULLER & SPIELHAGEN 1990) 
und das Zentralbecken als Piggy-back-Becken gedeutet (STEEL et al. 1985; N~TTVEDT et al. 
1988). 
Was das Ny-Alesund Becken betrifft, spricht neben der faziellen Ã„hnlichkei auch die prÃ¤ 
tektonische Bildung fÃ¼ ein palÃ¤ozÃ¤n Alter und eine Korrelation mit den unteren, eben- 
falls prÃ¤-tektonische Einheiten des Zentralbeckens, selbst wenn die Faziesbedingungen 
diachron sein kÃ¶nnen Ob eine Verbindung zwischen dem NY-Alesund Becken und dem 
Zentralbecken bestand, ist aufgrund des schnellen lateralen Auskeilens nach E eher frag- 
lieh und eine Entwicklung als eigenstÃ¤ndige kleines Becken wahrscheinlicher. 
Die Einstufung des Ny-Alesund TertiÃ¤r ins PalÃ¤ozÃ widerspricht allerdings jÃ¼ngste paly- 
nobgischen Untersuchungen von ~ E P E K &  KRUTZSCH (in Druck), die die basalen Schichten 
des TertiÃ¤r auf dem Scheteligfjellet ins ObereozÃ¤ stellen. Diese Alterseinstufung ist je- 
doch sicherlich zu jung, da zu dieser Zeit der Fold Belt bereits bestand und die Daten 
daher wiederum unvereinbar mit den SchÃ¼ttungsrichtunge und der Klastenvergesell- 
schaftung sind, und auch im Widerspruch zu den Hinweisen fÃ¼ die strukturelle Einbe- 
Ziehung der tertiÃ¤re Sedimente in den Deckenbau stehen (Kap. 5.8). 
Ein palÃ¤ozÃ¤n Alter fÃ¼ das Ny-Alesund Becken ist dagegen sowohl aus sedimentolo- 
gisch-faziellen als auch aus strukturellen GrÃ¼nde am wahrscheinlichsten. 
3.3.4 Das TertiÃ¤ arn Forlandsundet 
An der OstkÃ¼st des Forlandsundets sind etwa 2,5 km sÃ¼dlic von Kapp Graarud 
hauptsÃ¤chlic grobklastische TertiÃ¤rsediment aufgeschlossen, die entlang einer NNW- 
SSE streichenden Abschiebung von den kristallinen Grundgebirgseinheiten im E 
abgegrenzt sind (ATKINSON 1963; LivSic 1974; FEYLING-HANSEN & ULLEBERG 1984; MANUM 
& THRONDSEN 1986; LOSKE 1989; GABRIELSEN et al. 1992; LIVSIC 1992; KLEINSPEHN &
TEYSSIER 1992). In der NÃ¤h der StÃ¶run sind mehrere Abschnitte einer tonig-weichen 
Melange mit zahlreichen zerscherten Basement- und TertiÃ¤rgerÃ¶ll vorzufinden, die 
Kataklasitzonen darstellen kÃ¶nnten Zudem sind in den besser aufgeschlossenen 
Gesteinen sprÃ¶d ScherflÃ¤che entwickelt, die in den Konglomeraten auch die Klasten 
durchschlagen und versetzen. 
Das klastengestÃ¼tzt Konglomerat im sÃ¼dÃ¶stlichst Aufschlussbereich ist unsortiert und 
grobkÃ¶rni ausgebildet mit Klasten von bis zu 35 cm GrÃ¶Ã in einer groben sandigen 
Matrix. An einigen Stellen ist eine gradierte Schichtung angedeutet. Die ~Ã¤ngsachse der 
Gerolle sind in der Regel parallel zur Schichtung eingeregelt, welche flach zum Forland- 
sundet nach SW einfÃ¤llt Das gesamte Gestein ist von ScherflÃ¤che durchzogen (Abb. 3- 
15) die teilweise auch die Gerolle durchschlagen. Dabei sind zum grÃ¶ÃŸt Teil NW-SE 
streichende FlÃ¤che mit sinistralem bzw. nach NE abschiebendem Schersinn vertreten. 
Auf einigen FlÃ¤che ist eine Ãœberlagerun der Harnischstriemen beider Bewegungen er- 
kennbar, die eine sinistrale Reaktivierung von Abschiebungen indizieren (Abb. 3-15). Die 
nach NE einfallenden Abschiebungen stellen antithetische FlÃ¤che zum Graben im SW 
dar, die mÃ¶glicherweis mit einer kleinen Horststruktur in der Grabenrandzone verknÃ¼pf 
sind. 
In die Konglomerate sind dm-mÃ¤chtig Kieslagen eingeschaltet. Zwischengeschaltete 
Sandsteinlagen werden ebenfalls nur wenige dm mÃ¤chtig Die grÃ¼nliche Sandsteine 
enthalten kohlige Reste von Pflanzen. Aus diesen Horizonten stammt auch die Probe 11 
(Abb. 3-8), ein Sublitharenit, der hauptsÃ¤chlic Cherts aus dem Basement als Lithoklasten 
enthÃ¤lt Der Feldspatgehalt ist jedoch verglichen mit den Ablagerungen auf der Bragger- 
halvaya deutlich hÃ¶her und auch die groben Konglomerate sind auffallend bunter mit Ge- 
rÃ¶lle von Quarziten, Cherts, grÃ¼nlichen sehr weichen Siltsteinen oder Schiefern, Marmor- 
gerÃ¶lle sowie Kohleresten. Auch in anderen TertiÃ¤rablagerunge am Forland-sundet sind 
vor allem Gerolle aus der lokalen Umgebung enthalten (ATKINSON 1962; V. GOSEN & PAECH 
in Druck). 
Abb. 3-15: Tertiare Sedimente am Ostlichen Forlandsundet sÃ¼dlic von Kapp Graarud. a): Gro- 
bes unsortiertes Konalomerat mit bis zu 35 cm aroÃŸen teilweise auf aerundeten Gerollen und 
zwischengeschalteten grÃ¼nliche Sandsteinen. Die ~ e h l l e  sind &t ihren Langsachsen in der 
Regel schichtparallel einaereaelt. Die Schichtuna fallt flach nach SSW ein. Das Gestein wird 
von mehreren NW-SE streichenden ~bschiebungen durchzogen, die auch einige Klasten durch- 
schlagen und versetzen und z. T. spater als sinistrale Scherfiachen reaktiviert wurden. b): Aus- 
schnitt einer Abfolge aus tertiaren Konglomeraten, Tonsteinen und Sandsteinen in Nachbar- 
schaff zur Ostlichen Forlandsundet-RandstOrung. Der Aufschluss befindet sich einige m nordlich 
des Konglomerats von a). In den Konglomeraten sind zahlreiche Scheflachen entwickelt Die 
schraggeschichteten Sandsteine im oberen (sÃ¼dwestlichen Profilabschnitt weisen neben Rin- 
nenstrukturen kohlige Pflanzenreste und mm- bis cm-dicke KohleflOze auf. 
Im nÃ¶rdliche Anschluss sind mit etwa 40-60' nach WSW einfallende Sandsteine, Konglo- 
merate und Tonsteine aufgeschlossen (Abb. 3-15). Die dunklen und gering verfestigten 
Ton-ISiltsteine weisen Boudins aus Sandsteinen auf. Aufgrund der recht intensiven Sche- 
rung der benachbarten Konglomerate kÃ¶nnt es sich bei den weichen Tonsteinen mit 
Boudins um Kataklasitzonen handeln. Andererseits sind die anschlieÃŸende Sandsteine 
deutlich geringer beansprucht. Daher sind zwar Scherzonen auch in den Tonsteinen nicht 
auszuschlieÃŸen insbesondere in dem Horizont im NE, der zwischen 2 stark zerscherte 
Konglomeratpakete eingeschaltet ist (Abb. 3-15). Die Boudinage der kompetenten Ein- 
heiten in den meisten Tonsteinen jedoch ist vermutlich eher auf syn-sedimentÃ¤re gravi- 
tativ induzierte Rutschungen zurÃ¼ckzufÃ¼hre wofÃ¼ auch leichte Verbiegungen und Faltun- 
gen der SchichtflÃ¤che nur in den Tonsteinen sprechen. Die abgeglittenen Sedimentmas- 
sen wurden dann wieder von Sandsteinen Ãœberlagert 
Die Schichtenfolge des Aufschlusses beginnt im NE mit einem dunklen Tonstein mit 
Sandstein-Boudins, Ã¼berlager von horizontal geschichteten grÃ¼nliche Sandsteinen, die 
ihrerseits von einem grobkÃ¶rnigen stark gescherten Konglomerat abgelÃ¶s werden (Abb. 
3-15b). Neben diesen grobkÃ¶rnigen komponentengestÃ¼tze Konglomeraten mit mÃ¤ÃŸ bis 
gut gerundeten, bis zu 15 cm groÃŸe GerÃ¶lle sind auch etwas feinerkÃ¶rnig VarietÃ¤te 
vorhanden. Zum Hangenden nach SW ist eine Abnahme der Scherzonendichte in den 
Konglomeraten zu beobachten. Die Sandsteine im SW-Teil sind eher linsig und schrÃ¤g 
geschichtet ausgebildet und weisen neben kohligen Pflanzenresten auch eingeschaltete, 
nur mm-cm mÃ¤chtig FlÃ¶z auf. Die schrÃ¤ggeschichtete RinnenfÃ¼llungen die teilweise 
auch Klasten enthalten kÃ¶nnen sowie die Existenz von kleinen KohleflÃ¶ze spiegeln ein 
fluviatil-deltaisches Milieu wider. Vergleichbare (wenn auch etwas Ã¤ltere Sedimente 
werden von ATKINSON (1962) von Prins Kart Forland auf der Westseite des Forlandsundets 
beschrieben und die basalen Konglomerate als von GrabenrandstÃ¶runge keilfÃ¶rmi in ein 
Becken geschÃ¼ttet Fanglomerate gedeutet, die von in lakustrinem oder marinem Flach- 
Wasser abgelagerten Sand- und Tonsteinen Ã¼berlager werden, wobei Subsidenz und vor 
allem Sedimentation sehr rasch erfolgten. 
Das Alter der tertiÃ¤re Sedimente am Forlandsundet ist umstritten. Einigkeit scheint 
darÃ¼be zu bestehen, dass auf der Ostseite etwas jÃ¼nger Ablagerungen aufgeschlossen 
sind als auf der Westseite, wobei fÃ¼ erstere ein Alter von (Unter-Mittel-)OligozÃ¤ (FEYLING- 
HANSEN & ULLEBERG 1984; LIVSIC 1992) bzw. nicht junger als ObereozÃ¤ (MANUM & 
THRONDSEN 1986) angegeben wird. Die jÃ¼ngere Alterseinstufungen stutzen die 
ursprÃ¼nglich Interpretation des Forlandsundet Grabens als eine reine Extensionsstruktur, 
die erst nach der Ãœberschiebungstektoni des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts 
infolge des sich zu dieser Zeit Ã¤ndernde plattentektonischen Regimes initiiert wurde 
(ATKINSON 1963; HARLAND 1969; HARLAND & HORSFIELD 1974). Da die erste Subsidenz 
neueren Erkenntnissen zufolge jedoch bereits ab dem OberpalÃ¤ozÃ¤n/Untereoz erfolgte 
(STEEL & WORSLEY 1984; STEEL et al. 1985; GABRIELSEN et al. 1992) und die 
Bildungsgeschichte eine mehrphasige komplexe Deformationsabfolge beinhaltet (LEPVRIER 
1990; GABRIELSEN et al. 1992; KLEINSPEHN & TEYSSIER 1992) ist ein eozÃ¤ne Alter wahr- 
scheinlicher. 
3.4 Post-kaledonische vulkanische GÃ¤ng 
An der NordkÃ¼st der Engelskbukta im Suden der Brnggerhalvaya sowie bei Kapp 
Graarud sind vulkanische GÃ¤ng in die Metamorphite intrudiert, die meist nahezu horizon- 
tal verlaufen und stark verwittert bzw. alteriert sind. Da sie die Strukturen des Nebenge- 
steins diskordant schneiden, handelt es sich um sog. Sheets. 
Ganggesteine auf der Broggerhatviaya und an der KÃ¼st sÃ¼dlic von Kapp Graarud werden 
auch von TAPPE (1989) und LOSE (1989) erwÃ¤hnt 
Zwei verschiedene Ganggesteine sind in die dunklen Phyllite der Engelskbuk-ta-Decke 
nahe der Daerten-HÃ¼tt intrudiert (Abb. 3-16). Die Gesteine iihneln den von TAPPE (1989) 
beschriebenen Vulkaniten nahe der Edithbreen-Mo-rÃ¤ne 
1. Ein bis zu 1 m mÃ¤chtiger horizontal verlaufender und grÃ¼nlic erschei-nender Gang an 
der KÃ¼st schneidet diskordant die prÃ¤gend Schieferung der schwÃ¤rzliche Phyllite 
(Abb. 3-17). Dieser Gang wird von einer kleinen tertiÃ¤re Ãœberschiebun ge-schnitten 
und versetzt. Das Gestein ist sehr stark alteriert und der ur-sprÃ¼nglich Mineralbestand 
kaum noch erkennbar. Die Matrix ist sekundÃ¤ karbonatisiert und weist ein mi- 
krokristallin-intersertales GefÃ¼g aus zahlreichen richtungslos verteilten, brÃ¤unliche 
NÃ¤delche auf. Kopf-schnitte dieser Nadeln besitzen eine sechseckige Form, sodass 
es sich um Amphibole handeln kÃ¶nnte 
GroÃŸe undeutlich begrenzte Mine-rale, deren tafeliger Habitus nur lokal noch 
erkennbar ist und von denen einige Exemplare auch undeutliche Zwillingslamellen 
aufweisen, stellen wahrscheinlich Plagioklase dar. 
Nahezu alle Einsprenglinge sind nur noch als Pseudomorphosen von Cal-cit und Quarz 
erhalten. Individuen mit sechsseitigen Querschnitten kÃ¶nnte ehemalige Amphibole 
darstellen, achteckige Formen Pyoxen-Kopfschnitte. Des weiteren sind vereinzelte 
Pseudomorphosen von Calcit und Quarz nach ?Olivin vertreten. Eisenoxid-minerale 
sind lagenartig angeordnet. 
2. In unmittelbarer NÃ¤h sind dm-mÃ¤chtig GÃ¤ng aus dichten, grauen, hellbraun ver- 
witternden Gesteinen entwickelt,, die ebenfalls flachliegen und die prÃ¤gend Foliation 
der Phyllite diskordant schneiden. Auch sie sind stark alteriert (karbonatisiert) und 
weisen ein mikrokristallin-porphyrisch-amygdoidales GefÃ¼g auf. In der Matrix sind 
neben brÃ¤unlichen ungeregelten NÃ¤delche (PAmphibol) Pseudomorphosen von Calcit 
undloder Quarz nach Amphibol, Pyroxen, evtl. Titanaugit, Feldspat und ?Olivin 
enthalten. Des weiteren sind zahlreiche rundlich-ovale und mit Calcit und Quarz ver- 
fÃ¼llt BlasenhohlrÃ¤um erkennbar, deren Anordnung und Ausrichtung ein FluidalgefÃ¼g 
nachzeichnen. Eisenoxide treten glomerophyrisch in kleinen, feinverteilten Aggregaten 
auf. Die flach einfallenden und in dunkelgraue Karbonatschiefer intrudierten grauen, 
braun verwitternden Ganggesteine bei Kapp Graarud sind mit den grauen Gangge- 
steinen an der Engelskbukta vergleichbar: Sie sind ebenfalls nahezu vollstÃ¤ndi kar- 
bonatisch ÃœberprÃ¤ und enthalten in einer calcitischen Matrix zahlreiche brÃ¤unlich-rot 
NÃ¤delche (?Amphibol) und grÃ¶ÃŸer unscharfe, randlich angegriffene und nur teilweise 
noch als tafelige Kristalle erkennbare Einsprenglinge, die vermutlich FeldspÃ¤t (Pla- 
gioklas) darstellen. Wiederum sind die anderen Einsprenglinge nur noch als Pseudo- 
morphosen von Calcit und Quarz erhalten, jedoch derart stark zerstÃ¶rt dass eine 
Identifizierung des ursprÃ¼ngliche Minerals in den meisten FÃ¤lle nicht mehr mÃ¶glic 
ist. Des weiteren kommen mit sparitischern Calcit und mit Quarz verfÃ¼llt Blasen- 
hohlrÃ¤um Ã¤hnlic wie in der Engelskbukta vor. Die GÃ¤ng und Apophysen sind nicht 
verfaltet, besitzen jedoch einen irregulÃ¤re Verlauf und werden von mehreren sprÃ¶de 
SchefflÃ¤che durchzogen, begrenzt und versetzt, die sich ins Nebengestein fortsetzen 
(Abb. 3-17). 
Von LOSKE (1989) wird noch eine weitere, grobkÃ¶rniger und schwÃ¤rzlich-grÃ¼ VarietÃ¤ 
beschrieben, die grÃ¼n Hornblende (70 Vol-%), Biotit, Titanaugit, Plagioklas, Titanit, Calcit 
und etwas Quarz enthÃ¤lt 
Die vollstÃ¤ndig ZerstÃ¶run der ursprÃ¼ngliche Minerale (Karbonatisierung) verhindert eine 
Quantifizierung des Mineralbestands und erschwert eine genaue petrographische Zuord- 
nung. Die je nach VarietÃ¤ deutlichen Gehalte an Feldspat (vermutlich Plagioklas) und 
Amphibolen sowie die Anwesenheit vermeintlicher Titanaugi-te und Olivine sprechen fÃ¼ 
eilet Fm) 
Ganggesteine 
1 grÅ¸ne Gang Engelskbukta (s. Foto) 
2 graue, braun verwitternde Ganggesteine 
k p p  3 braun verwitternde Ganggesteine, stark Graatud karbonatisiert 
Kapp Graarud 
Foriandsundet- 
OstrandstÃ¶run /--' "Â¥Â Haaken 
\ ' Tillite 
Abb. 3-16: AufschlÃ¼ss von post-kaledonischen 
vulkanischen Gangen in der Engelskbukfa-Decke 
auf der Br0ggerhalvoya und bei Kapp Graarud. 
die Klassifizierung als anchibasaltische 
Gangge-steine (Alkali-Lamprophyre). 
Eine ge-naue Klassifikation, die im 
Wesentlichen auf der Zusammen- 
setzung der Grundmasse basiert, ist 
nicht mehr mÃ¶glich 
Das Alter der GÃ¤ng kann nicht mit 
Sicherheit ermittelt werden. Vulkani- 
sche Gesteine im Basement von Oscar 
II Land sind auch nÃ¶rdlic vom Isfjor- 
den aufgeschlossen, sind jedoch 
deutlich besser erhalten und enthalten 
deutliche Anzeichen fÃ¼ eine metamor- 
phe ÃœberprÃ¤gun sodass sie als syn- 
kaledonisch intrudierte und metamor- 
phisierte Metavulkanite gedeutet wer- 
den (OHTA 1985, OHTA et $1. 1992). 
Die Existenz der kleinen Ãœberschie 
bung, die den grÃ¼nliche Gang an der 
KÃ¼st der Engelskbukta versetzt und 
die Tatsache, dass die GÃ¤ng zumin- 
dest auf der Braggerhalv0ya die kale- 
donischen Strukturen der Phyllite 
diskordant schneiden, zeigen ebenso 
wie die sprÃ¶de ScherflÃ¤che in den 
GÃ¤nge bei Kapp Graarud, dass diese 
GÃ¤ng ein post-kaledonisches, aber 
prÃ¤-tertiÃ¤r Alter besitzen. Das Alter 
der GÃ¤ng bei Kapp Graarud ist zwar 
nicht so eindeutig als post-kaledonisch 
einzustufen, die intensive sprÃ¶d 
Deformation in diesem Profil Ã¤hnel 
jedoch ebenfalls eher dem tertiÃ¤re als 
dem kaledonischen GefÃ¼geinventar 
Abb. 3-17: oben: GrÃ¼nlic verwitternder vulkanischer Gang in Phylliten der Moeflellet Formation 
an der NordkÃ¼st der Engelskbukta (Lokalifat 1, Abb. 3-20). Der Gang schneidet diskordant die 
pragende (kaledonische) Foliation der Phyllite und wird selbst von einer kleinen sproden (tertis- 
ren) Uberschiebung versetzt. Hohe des Kliffs etwa 8 m, Lange des Aufschlusses ca. 35 m. un- 
ten: Stark karbonafisierfe Gange in Karbonafschiefem bei Kapp Graarud. Sowohl das Neben- 
als auch das Ganggestein wird von sproden SchertElchen durchzogen, die der tertiaren Tekto- 
nik zuzuordnen sind. Die Gange besitzen irregulare Apophysen und sind nicht verfaltet. 
sodass hÃ¶chstwahrscheinlic auch diese GÃ¤ng post-kaledonisch sind. Aufgrund der 
Beanspruchung der Ganggesteine durch die tertiÃ¤r Ãœberschiebungstektoni mÃ¼sse sie 
zudem Ã¤lte als die Bildung des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts sein. 
Mit Ausnahme von oberdevonischen SchweiÃŸtuffe am Raudfjord (MURASOV et al. 1983; 
BLIECK et al. 1987; GJELSVIK 1991), post-kaledonischen Alkalifeldspattrachyten auf der 
Mitrahalveya (GREVING et al. 1997) und mittelkarbonischen monchiquitischen GÃ¤nge im 
Wijdefjorden, die beide auf den NW Spitzbergens beschrÃ¤nk sind, sind grÃ¶ÃŸe post- 
kaledonische vulkanische AktivitÃ¤te erst wieder an der Grenze JuraIKreide in Form von 
ausgedehnten und weit verbreiteten sillartigen Doleritintrusionen in die jungprotero- 
zoischen Metamorphite und post-kaledonischen Sedimente Spitzbergens dokumentiert 
(2.B. ORVIN 1940; MAJOR & NAGY 1971 ; HJELLE & LAURITZEN 1982; WEIGAND & TESTA 1982; 
DALLMANN et al. 1990; OHTA et al. 1992). Vereinzelte Tuff- und Bentonitlagen in tertiÃ¤re 
Sedimenten des Zentralbeckens (VONDERBANK 1970) sind die jÃ¼ngste potentiellen 
Ereignisse, mit denen die GÃ¤ng der Breggerhalveya noch korreliert werden kÃ¶nnten da 
die miozÃ¤ne Olivinbasalte im Andr6e Land (HOEL & HOLTEDAHL 191 1; HOEL 1914; BUROV 
& ZAGRUZINA 1976; PRESTVIK 1978) und die quartÃ¤re Vulkanite am Bockfjorden 
(GOLDSCHMIDT 191 1; HOEL & HOLTEDAHL 191 1; GJELSVIK 1963; BUROV 1965; AMUNDSEN et 
al. 1987; SKJELKVALE et al. 1989) jÃ¼nge als die tertiÃ¤r Ãœberschiebungstektoni sind. Eine 
Korrelation der Vulkanite auf der Breggerhalveya und bei Kapp Graarud mit einem dieser 
magmatischen Ereignisse kann nur sehr unsicher bleiben. BezÃ¼glic ihres Chemismus 
sind vor allem die erwÃ¤hnte mittelkarbonischen monchiquitischen GÃ¤ng im Wijdefjorden 
interessant. Allerdings sind in den mittelkarbonischen Sedimenten auf der Br0ggerhalv0ya 
(Breggertinden und Scheteligfjellet Formation) keinerlei Hinweise fÃ¼ syn-sedimentÃ¤r 
magmatische AktivitÃ¤te dokumentiert. 
Im sÃ¼dliche Oscar II Land sind in die Metamorphite und post-kaledonischen Sedimente 
zahlreiche Dolerit-Sills und -Dykes intrudiert (OHTA et al. 1992), deren Bildungsalter K-Ar- 
Altersdatierungen zufolge an der Grenze JuraIKreide liegt (BUROV et al. 1977). Diese 
GÃ¤ng sind in ganz Svalbard verbreitet und besitzen eine tholeiitische Zusammensetzung 
(WEIGAND & TESTA 1982). Zwar treten die Dolerite auch an der KÃ¼st zum Foriandsundet 
auf, doch aufgrund des anderen Chemismus' sowie ihrer deutlich hÃ¶here Verwitterungs- 
resistenz im Vergleich zu den stark alterierten vulkanischen GÃ¤nge auf der Bragger- 
halveya ist eine Korrelation zweifelhaft. 
4 Interne Architektur des West-Spitsbergen Fold-and- 
Thrust Belts auf der Br ggerhalveya 
Der West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belt erstreckt sich an der WestkÃ¼st Spitzbergens 
Ã¼be eine LÃ¤ng von etwa 300 km von der Br~ggerhalbinsel im Norden bis zum S~rkapp 
im SÃ¼de (BIRKENMAJER 1981; DALLMANN et al. 1993) (Abb. 4-1). Seine maximale Breite 
von 30 km besitzt der Fold Belt in Oscar II Land. Die Strukturen streichen NNW-SSE und 
verlaufen parallel zum Kontinentrand (Homsund Fault Zone, SUNDVOR et al. 1978). Die 
Vergenzen sind nach ENE gerichtet, auf der Breggerhalveya jedoch erfolgt der tektonische 
Transport abweichend von den anderen Regionen nach NNE bis NE. 
Im W ist das Basement in den 
Ãœberschiebungsba involviert 
(MAHER 1988a; BERGH & ANDRESEN 
1990; WELBON & MMER 1992; 
DUMANN et al. 1993; BRAATHEN et
al. 1995; BERGH et al. 1997; 
BRAATHEN et al. 1997; GOSEN & 
PIEPJOHN in Druck; PIEPJOHN & 
GOSEN in Druck) (Abb. 4-1). Die 
Ãœberschiebungstektoni nnerhalb 
des Basementkomplexes kann 
anhand von eingeschuppten Kar- 
bonspÃ¤ne nachgewiesen werden 
(OHTA et al. 1992). MÃ¶glicherweis 
wurden durch die tertiÃ¤r Tektonik 
alte Ãœberschiebunge reaktiviert 
(BIRKENMAJER 1972b). 
Im Ã¶stliche Anschluss ist der Fold 
Belt durch eine typische "thin- 
skinnedl'-Tektonik charakterisiert 
(MAHER 1988a; BERGH & ANDRESEN 
1990; WELBON & MAHER 1992; 
DALLMANN et al. 1993; BRAATHEN et 
al.1995; BERGH et al.1997; 
BRAATHEN et al. 1997; GOSEN & 
PIEPJOHN in Druck; PIEPJOHN & 
GOSEN in Druck). 
In das Basement High ist zwi- 
schen Prins Karls Forland und 
Oscar II Land der Forlandsundet 
Graben eingebrochen (HARLAND & 
Einheiten des WSFB 
Mesozoikum + 
Oberkarbonlperrn 
Unter- bis Ober- 
karbon (SJT, IHT) 
BFZ = Billefjorden Fault Zone 
LFZ = Lornfjorden Fault Zone ssrkappb 
Verbreitung der auf Grabenzonen beiderseits des Nord- 
fjorden Blocks beschrÃ¤nkte Sedimente des Unterkar- 
bons bis unteren Oberkarbons: 
SJT=St. Jonsfjorden Trough 
BFT=Billefjorden Trough 
HORSFIELD 1974; GABRIELSEN et al. Abb. 4-1: Geologische Karte des West Spitsbergen 
1992; KLEINSPEHN & TE~SSIER Fold- and-Thrust Betts. Zus~tzlich sind die unter-/mittel- 
karbonischen Becken eingetragen, (nach: Cutbill & 
1992; DALLMANN et al. 1993) (Abb. challinor (1965)' Winsnes (1988), Dallmann et al, 
4-1). Er erstreckt sich in NNW- (1993), Bergh et al. (1997), Dallmann et al. (in Druck). 
SSE-Richtung Ã¼be ine LÃ¤ng von 45 km und ist 12 bis 18 km breit. Die heutige Gestalt 
des Grabens ist zwar von einer letzten Extensionsphase geprÃ¤gt seine Entstehung 
begann jedoch bereits wÃ¤hren der Bildung des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts 
(LEPVRIER & GEYSSANT 1985; GABRIELSEN et al. 1992; KLEINSPEHN & TEYSSIER 1992). 
Das tertiÃ¤r Zentralbecken zwischen Isfjorden und Sarkapp weist nur eine geringe 
Deformation auf. Seismische Profile zeigen jedoch, dass Abscherhorizonte unterhalb des 
Beckens nach Osten verlaufen (FALEIDE et al. 1988) und an prÃ¤-existierende 
StÃ¶rungsmne auframpen: TertiÃ¤r Deformationen an alten Lineamenten im Osten 
Spiizbergens werden z.B. an der Billefjorden Fault Zone beobachtet (RINGSET & ANDRESEN 
1988a,b; HAREMO&ANDRESEN 1988; HAREMO et al. 1990; DALLMANN 1993) und auch fÃ¼ die 
Lomfjorden Fault Zone angenommen (ANDRESEN et al. 1992a,b). 
Abb. 4-2: Tertiare Defomationsgiirtel in der Arktis 
(nach Rowley & Lottes 1988). schwarz: ehemalige La- 
ge von Spitzbergen nordlich von Gonland 
Allen Profilabschnitten des West 
Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts 
gemeinsam ist die Einbeziehung 
des Kristallins in den westlichen 
Abschnitten. Ein weiteres charakte- 
ristisches Element ist eine Falte im 
km-MaÃŸsta von der in den meisten 
Profilen jedoch nur noch die Synkli- 
ne erhalten ist (ORVIN 1934, 1940; 
BIRKENMAJER 1981; HJELLE et al. 
1986; MAHER et al. 1986; DALLMANN 
1988b; DALLMANN et al. 1990; MAHER 
& WELBON 1992; OHTA et al. 1992; 
DALLMANN et al. 1993; GOSEN & 
PIEPJOHN in Druck; GOSEN et al. in 
Druck; PIEPJOHN & GOSEN in Druck). 
Mit der Ã„nderun der relativen Plat- 
tenbewegung zwischen GrÃ¶nlan 
und Spitzbergen von dextralen Be- 
wegungen zu einem transtensiven 
Regime durch die Bildung ozeanischer Kruste ab Anomalie 13 (TALWANI & ELDHOLM 1977; 
SRIVASTAVA 1985), wurden die kompressiven Strukturen des West Spitsbergen Fold-and- 
Thrust Belts von Extensionsbewegungen Ã¼berprÃ¤ (OHTA 1988; DALLMANN et al. 1993; 
BRAATHEN & BERGH 1995; BRAATHEN et al. 1995; BERGH et al. 1997). 
Zuvor lag Svalbard nÃ¶rdlic von Nordostgronland (HARLAND 1969; HARLAND & HORSFIELD 
1974) und stellt nur einen kleinen Ausschnitt eines groÃŸe tertiÃ¤re DeformationsgÃ¼rtel 
in der Arktis dar (SOPER et al. 1982; MIALL 1984) (Abb. 4-2), der sich als Eurekan Fold Belt 
von NordgrÃ¶nlan nach Ellesmere Island) erstreckt. 
Der West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belt war bereits Anfang dieses Jahrhunderts Ge- 
genstand geologischer Untersuchungen (DE GEER 1909, 1912, 1919; HOLTEDAHL 191 3; 
ORVIN 1934). Die Etablierung der Plattentektonik gab in den sechziger Jahren neue Impul- 
se fÃ¼ die Erforschung des Fold Belts, dessen Bildung nun mit dextralen Relativ- 
bewegungen zwischen GrÃ¶nlan und Europa (Barentsschelf) entlang der De Geer 
Fracture Zone (DGFZ) in Verbindung gebracht und als typisches Beispiel fÃ¼ transpressive 
Tektonik angesehen wurde (HARLAND 1969; LOWELL 1972; HARLAND & HORSFIELD 1974; 
BIRKENMAJER 1972a,b; KELLOGG 1975). Von LOWELL (1 972) wurde in diesem Zusam- 
menhang ein Flower-Structure-Modell fÃ¼ die Bildung des West Spitsbergen Fold-and- 
Thrust Belts vorgeschlagen. 
Erneut intensivierte Untersuchungen Mitte der achtziger Jahre zeigten jedoch, dass typi- 
sche Transpressionsgeometrien wie die gestaffelte Anordnung von Falten und Ãœberschie 
bungen nur untergeordnet auftreten und statt dessen kompressive und fÃ¼ Vorland-Falten- 
und ÃœberschiebungsgÃ¼rt charakteristische Strukturen wie Rampen- und StÃ¶rungswachs 
tumsfalten, Duplexstrukturen und Schuppenstapel dominieren (MAHER et. al. 1986, MAHER 
1988a,b; DALLMANN 1988a, MANBY 1988; BERGH & ANDRESEN 1990; HAREMO et al. 1990; 
WELBON & MAHER 1992; DALLMANN et al. 1993; LYBERIS & MANBY 1993a,b; SAALMANN & 
BROMMER 1997; PIEPJOHN et al. in Druck b; BRAATHEN & BERGH 1995; BRAATHEN et al. 1995; 
GOSEN & PIEPJOHN in Druck; GOSEN et al. in Druck; PIEPJOHN & GOSEN in Druck). Die 
VerkÃ¼rzungsbetrÃ¤ Ã¼bersteige zudem die in anderen Transpressionszonen beobach- 
teten Werte (MANBY 1988; MAHER 1988b; BERGH et al. 1997; MANBY & LYBERIS 1996; 
PIEPJOHN et al. in Druck b). 
Eine Datierung der Ãœberschiebungstektoni und daraus folgende Modellierungen der De- 
formation im Rahmen der tertiÃ¤re plattenkinematischen Konstellation in der Arktis sind bis 
heute Gegenstand kontroverser Diskussionen. 
4.1 Struktur der Breggerhalveya 
Die Br~ggerhalv~ya reprÃ¤sentier den nÃ¶rdlichste aufgeschlossenen Abschnitt des West 
Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts und ist durch einen NE-vergenten Deckenbau charak- 
terisiert, dessen Transportrichtung von der ansonsten im Fold Belt vorherrschenden ENE- 
Richtung etwas abweicht (Abb. 4-3) (ORVIN 1934; BARBAROUX 1966; CHALLINOR 1967; 
MANBY 1988; LYBERIS & MANBY 1993a,b; MANBY & LYBERIS 1996; SAALMANN & THIEDIG 1997, 
1998a,b; HJELLE et al. in Vorb.; PIEPJOHN et al. in Druck; THIEDIG et al. in Druck). In der 
Kongsfjordenregion ist ein Profil vom undeformierten Vorland im Norden und Nordosten 
bis zum involvierten Kristallin im SÃ¼de aufgeschlossen (PIEPJOHN et al. in Druck b). Das 
Vorland nÃ¶rdlic des Kongsfjordens besteht aus dem kaledonischen Basement mit Resten 
devonischer Old Red Sedimente (ORVIN 1934; GJELSVIK 1974; HJELLE 1979; KEMPE 1989; 
NIEHOFF 1989; THIEDIG & MANBY 1992; PIEPJOHN et al. 1997; LANGE & HELLEBRANDT 1997), 
Ã¶stlic des Kongsvegen liegen permische Schichten auf dem Basement bzw. Devon und 
weisen lokal tertiÃ¤r Deformationen in Form von schichtparallelen Abscherhorizonten auf 
(TESSENSOHN et al. in Druck) (Abb. 4-3). Im W und SW wird der Deckenstapel vermutlich 
von der OstrandstÃ¶run des Forlandsundet Grabens abgeschnitten (ORVIN 1934; 
BARBAROUX 1966; MANBY 1988; WUTHENAU 1988; LOSKE 1989; DALLMANN et al. 1993; 
LYBERIS & MANBY 1993a,b; PIEPJOHN et al. in Druck b, HJELLE et al. in Vorb.). 
Auf der Br~ggerhalbinsel kÃ¶nne neun Decken identifiziert werden (MANBY & LYBERIS 
1996; PIEPJOHN et al. in Druck b) von denen 5 hauptsÃ¤chlic aus den post-kaledonischen 
Sedimenten aufgebaut sind, wÃ¤hren die 4 hÃ¶here Decken ausschlieÃŸlic aus dem 
kristallinen Basement bestehen bzw. nur lokal Relikte des sedimentÃ¤re Deckgebirges ent- 

halten (MANBY & LYBERIS 1996; SAALMANN & THIEDIG 1997, 1998 a,b; PIEPJOHN et al. in 
Druck b) (Abb. 4-3, 4-5). 
Die BasisÃ¼berschiebun streicht im Kongsfjord aus (MANBY 1988; LYBERIS & MANBY 
1993a,b; MANBY & LYBERIS 1996; SAALMANN & THIEDIG 1997, 1998a,b; PIEPJOHN et al. in 
Druck b; THIEDIG et al. in Druck). Allerdings nehmen THIEDIG & MANBY (1992) an, dass NW- 
gerichtete Schuppenstapel auf der Blomstrandhalvgya wÃ¤hren der tertiÃ¤re Tektonik 
gebildet wurden. Die Struktu-ren mÃ¼sse zwar post-karbonisch entstanden sein (BUGGISCH 
et al. 1994), die NW-gerichteten Transportrichtungen sind jedoch senkrecht zur tertiÃ¤re 
Ãœberschiebungsrichtun (KEMPE et al. 1997), sodass ein tertiÃ¤re Bildungsalter unwahr- 
scheinlich ist. Eine Sonderstellung nehmen im zentralen Teil des Deckenstapels die Ny- 
Alesund- und Nielsenfjellet-Decken ein, da an ihnen noch die fÃ¼ den Fold Belt charak- 
teristische GroÃŸfalt rekonstruiert werden kann (MANBY 1988; PIEPJOHN et al. in Druck b): 
Die Ny-Alesund-Decke reprÃ¤sentier die Synkline, deren Ã¼berkippte Kurzschenkel von der 
~ielsenfjellet-Ãœberschiebun gekappt und vom Antiklinenkurzschenkel Ã¼berfahre wird. 
Engelskbukta-Decke Engelskbukta-Decke 
Trondheimfjella-Decke 
1 Ny-Alesund-Decke 1 Ny-Alesund-Decke 1 
Ein bedeutendes Struk- 
turelement stellt die N-S 
streichende Schetelig- 
fjellet Fault (= Schetelig 
Fault, ORVIN 1934) dar 
(Abb. 4-3), welche die 
im NW aufgeschlosse- 
nen strukturell tieferen 
Decken von den struk- 
turell hÃ¶here Kristallin- 
decken im E trennt 
(MANBY 1988; LYBERIS & 
MANBY 1993a; SAALMANN 
& THIEDIG 1997, 1998 
a,b; PIEPJOHN et al. in 
Druck b; THIEDIG et al. in 
Druck). Es sind jedoch 
nicht alle Decken beider- 
seits der Scheteligfjellet 




3, Abb. 4-4): Im W fehlen z.B. zwei Kristallindecken (Nielsen-fjellet- und Bogegga-Decke). 
Zwar ist auch die Ny-Alesund-Decke nur noch partiell als tektonische Klippe erhalten 
(BARBAROUX 1966; CHALLINOR 1967; WUTHENAU 1988; MANBY 1988; WEBER 1990; PIEPJOHN 
et al. in Druck b), aber das Fehlen der Bogegga-Decke kann nicht allein durch Erosion 
erklÃ¤r werden, da im S die beiden hÃ¶chste Decken (Trondheimfjella- und Engelskbukta- 
Decken) auch westlich der Scheteligfjellet Fault auftreten und dort auf die Kiaerfjellet- 
Decke Ã¼berschobe sind (TAPPE 1989; PIEPJOHN et al. in Druck b) (Abb. 4-3). Das Fehlen 
der Nielsenfjellet-Decke im W ist demgegenÃ¼be jedoch vermutlich auf Erosion zurÃ¼ck 
zufÃ¼hren da sie die Antikline der GroÃŸfalt und damit den Gegenpart zur Ny-Alesund- 
Decke (Synkline) darstellt. ostlich der Scheteligfjellet Fault sind die zwischen der Kongs- 
fjorden- und Ny-Alesund-Decke auftretenden Decken (Kvadehuken- und Kiaerfjellet- 
Kongsfjorden-Decke 
Garwoodtoppen-Decke 
Abb. 4-4: Verteilung der Decken westlich und ostlich der Schete- 
ligfjellet Fault (SF) (von S nach N und vom strukturell hochsten 
zum tiefsten). 
Decken) nicht aufgeschlossen und statt dessen wird die Kongsfjorden-Decke direkt von 
der Ny-~lesund-Decke Ã¼berfahre (SAALMANN 1995; SAALMANN & BROMMER 1997; PIEPJOHN 
et al. in Druck b) (Abb. 4-3, 4-5). Ob diese beiden Decken im E bereits primÃ¤ fehlen, kann 
nicht mit Sicherheit beantwortet werden, kinematischen Ãœberlegunge zufolge (Kap. 5.2) 
befinden sie sich jedoch im Untergrund. Eine wesentliche Rolle bei der KlÃ¤run des 
Fehlens einiger Decken spielt die Scheteligfjellet Fault selbst - auf die Rolle dieser StÃ¶run 
wird spÃ¤te genauer eingegangen (Kap. 5.4). 
Die einzelnen Decken kÃ¶nne drei strukturellen Bautypen zugeordnet werden: Die 
untersten Decken im Norden sind durch flach nach SSW einfallende Ãœberschiebunge 
subparallel zur Schichtung gekennzeichnet (CHALLINOR 1967; MANBY 1988; SIDOW 1988; 
LYBERIS & MANBY l993a; SAALMANN 1995; SAALMANN & BROMMER 1997; SAALMANN & THIEDIG 
1998a,b; PIEPJOHN et al. in Druck b) ("flat-and-rampn-Geometrien), zwei Decken im 
mittleren Teil reprÃ¤sentiere die GroÃŸfalt (MANBY 1988; LYBERIS & MANBY 1993a; 
SAALMANN & THIEDIG 1997, 1998a,b; PIEPJOHN et al. in Druck b) und die Kristallindecken 
schlieÃŸlic werden von steileren Aufschiebungen mit eher listrischem Verlauf begrenzt 
(SAALMANN & THIEDIG 1998a; PIEPJOHN et al. in Druck b). Auch die nachfolgende 
Beschreibung der internen Verformung der Decken ist nach diesem Schema gegliedert. 
4.2 Interne Architektur der Decken 
Nachfolgend wird der Aufbau und die interne Struktur der einzelnen Decken untersucht, 
ohne bereits detaillierter auf die Genese und Kinematik des Deckenbaus einzugehen. 
Diese Fragestellungen werden in Kap. 5 behandelt. 
Die mit der tertiÃ¤re Ãœberschiebungstektoni assoziierte Schieferung ist die erste Schie- 
ferung SI in den post-kaledonischen Sedimenten. Im kristallinen Grundgebirge jedoch 
stellt diese Tektonik die sechste kompressive Deformation dar mit Bildung einer fÃ¼nfte 
Schieferung. Aus GrÃ¼nde der Ãœbersichtlichkei wird daher die Schieferung der tertiÃ¤re 
Tektonik in allen lithologischen Einheiten mit sT, indiziert (T fÃ¼ TertiÃ¤r) 
4.2.1 Die Decken im strukturell tieferen Teil des Deckenstapels 
Die vier strukturell tiefsten Decken auf der Br0ggerhalv~ya werden grÃ¶ÃŸtentei aus den 
post-kaledonischen Sedimenten aufgebaut (MANBY 1988; LYBERIS & MANBY 1993a,b; 
MANBY & LYBERIS 1996; SAALMANN & THIEDIG 1997, l998a,b; PIEPJOHN et al. in Druck b). Sie 
sind durch eine flache, in sÃ¼dlich Richtungen einfallende Schichtung und subhorizontale, 
nahezu schichtparallele Ãœberschiebunge gekennzeichnet, welche bei ihrem 
stratigraphischen Aufstieg einen treppenfÃ¶rmige Verlauf einnehmen und somit typische 
Rampen- und Flachbahnen-Geometrien ausbilden (MANBY 1988; LYBERIS & MANBY 
1993a,b; MANBY & LYBERIS 1996; SAALMANN & THIEDIG 1997, 1998a,b; PIEPJOHN et al. in 
Druck b). 
Struktur de aus auf der Breggerhalvaya 
Abb. 4-5: Profilschnitte durch den tertiÃ¤re Deckenbau der Br0ggerhalv0ya. Das 
Fence-Diagramm basiert auf der Karte von Thiedig ef al. (im Druck) und Piepjohn 
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SF = Schetelig Fault 
HF = Haavimbfjellet Fault 
Die Garwoodtoppen-Decke (PIEPJOHN et al. in Druck b) als unterste Einheit des 
Deckenstapels ist hauptsÃ¤chlic Ã¶stlic der Braggerhalvaya am Garwoodtoppen sowie als 
tektonische Klippe auf der Colletthagda aufgeschlossen (Abb. 4-3). Auf der Breggerhalv- 
Oya selbst kann nur ein kleiner Bereich an der SÃ¼dkÃ¼s des Kongsfjordens unmittelbar 
westlich der Scheteligfjellet Fault als mÃ¶glich Garwoodtoppen-Decke identifiziert werden, 
Die Decke ist aus den post-kaledonischen Schichten von der Braggertinden Formation 
(westlich Brandalpynten) bis zur Kapp Starostin Formation (Garwoodtoppen) aufgebaut. 
Das Basement ist vermutlich nicht involviert. 
Die Garwoodtoppen-Ãœberschiebun entspricht der BasisÃ¼berschiebun des Decken- 
stapels. Sie streicht im Kongsfjorden aus, da nÃ¶rdlic des Fjords im Haakon VII Land und 
Albert l Land keine tertiÃ¤re kompressiven Deformationen mehr nachgewiesen werden 
kÃ¶nne (PIEPJOHN et al. 1997). Auf der Colletthagda sind entlang schichtparalleler Ab- 
scherhorizonte in der Wordiekammen und in gipshaltigen Schichten der Gipshuken 
Formation jungpalÃ¤ozoisch Sedimente auf das undeformierte Vorland (Devon und Mar- 
more des kristallinen Grundgebirges) Ã¼berschobe (TESSENSOHN et al. in Druck). Diese 
Detachments kÃ¶nne allerdings auch lediglich AuslÃ¤ufe bzw. ZweigÃ¼berschiebunge der 
Hauptuberschiebung darstellen, an denen der Transport ins Vorland transferiert und dort 
von entsprechend inkompetenten Horizonten aufgenommen wird (TESSENSOHN et al. in 
Druck) - die eigentliche BasisÃ¼berschiebun wÃ¤r demnach nirgendwo aufgeschlossen 
und im Kongsfjorden bzw. im E im Kronebreen verborgen (PIEPJOHN et al. in Druck b; 
TESSENSOHN et al, in Druck). 
Die interne Deformation der Garwoodtoppen-Decke kann besonders deutlich am Gar- 
woodtoppen erkannt werden, wo mehrere etwa schichtparallele Ãœberschiebunge in der 
Kapp Starostin Formation eine Synkline zerlegen (Abb. 4-6). 
Auf der Br~ggerhalv~ya sind westlich der Scheteligfjellet Fault teilweise stark zerscherte 
Schichten der Kapp Starostin und Scheteligfjellet Formation aufgeschlossen, die von 
PIEPJOHN et al. (in Druck b) als mÃ¶glich Aus1 Ã¤ufe der Garwoodtoppen-Decke gedeutet 
werden. Im S des Aufschlusses werden die mit etwa 1O0 nach S bis SSE einfallenden 
Kalksteine der Scheteligfjellet Formation von flach SW bis WSW einfallenden roten 
Sandsteinen und Konglomeraten der Braggertinden Formation Ã¼berlagert Zwar ist der 
Kontakt nicht aufgeschlossen, eine uberschiebung ist jedoch die plausibelste ErklÃ¤rung 
Die Ã¶stlic der Scheteligfjellet Formation in direktem AnschluÃ anstehenden Cherts der 
Kapp Starostin Formation geh6ren jedoch nicht mehr zur Garwoodtoppen-Decke, sondern 
Abb. 4-6: Struktur des Garwoocttoppens, Eine Synkline innerhalb der Gipshuken und Kapp Sfa- 
rosfin Formafion wird durch mehrere TeilÅ¸berschiebunge zerlegt. Nach ENE schlieÃŸ sich das 
undeformierte Vorland an. (Gh = Gipshuken Fm, KSf = Kapp Starostin Fm) 
liegen bereits Ã¶stlic der Scheteligfjellet Fault. WÃ¼rde diese Schichten noch zur 
Garwmd-toppen-Decke gehÃ¶ren mÃ¼sst dieser Block auf engstem Raum innerhalb dieser 
Decke um mindestens 650 m (= MindestmÃ¤chtigkei der jungpalÃ¤ozoische Sedimente) 
gehoben worden sein, welcher nur die Garwoodtoppen-Decke betrifft, da die benach- 
barten Einheiten keine derartigen VersÃ¤tz aufweisen. 
Ãœberschiebungsinduziert DeformationsgefÃ¼g wie Duplexstrukturen, Falten oder Phakoi- 
de sind nicht erkennbar. Die Schichten sind kaum gestÃ¶r und die Ãœberschiebun verlÃ¤uf 
anscheinend als diskrete Bahn nahezu schichtparallel. Die Ãœberschiebun kann anstelle 
einer DeckenÃ¼berschiebun auch eine untergeordnete StÃ¶run innerhalb der Kongs- 
fjorden-Decke reprÃ¤sentieren Die Vermutung einer Deckengrenze wird jedoch gestÃ¼tz 
durch die Position nahe zur vermuteten Lage der BasisÃ¼berschiebun des Deckenstapels 
im Kongsfprd sowie durch die Nachbarschaft zur Scheteligfjellet Fault, deren bedeutender 
abschiebender Versatz nach E ein Ausstreichen wesentlich tieferer Einheiten im W 
verursacht. 
4.2.1.2 Kongsfjorden-Decke 
Die Kongsfjorden-Decke (PIEPJOHN et al. in Druck b) ist beiderseits der Scheteligfjellet 
Fault aufgeschlossen (Abb. 4-3, 4-5): Sie baut im W die KÃ¼stenregione der nÃ¶rdliche 
Halbinsel bei Stuphallet auf (PIEPJOHN et al. in Druck b), im E ist die Kongsfjorden-Decke 
in einem schmalen Streifen direkt an der KÃ¼st nÃ¶rdlic des SlAttofjellets vertreten 
(SAALMANN 1995; SAALMANN & BROMMER 1997; PIEPJOHN et al. in Druck b). Sie verlauft 
kÃ¼stenparalle nach W, wo sie zunÃ¤chs bis Gluudneset verfolgbar ist, streicht dann im 
Kongsfjord aus und ist erst wieder 
westlich von Ny-Alesund bei Brandal- 
pynten an Land aufgeschlossen (PIEP- 
JOHN et al. in Druck b). 
An ihrem Aufbau sind Schichten von der 
Braggertinden Formation bis zum TertiÃ¤ 
beteiligt (PIEPJOHN et al. in Druck b). 
Eine Involvierung des kristallinen Base- 
ments ist zwar nicht an AufschlÃ¼sse 
belegbar, bei der Konstruktion von Pro- 
filen wird jedoch eine Einbe-ziehung aus 
MÃ¤chtigkeitsgrÃ¼nd notwendig, sodass 
zumindest eine Einschuppung von 
KristallinspÃ¤ne angenommen werden 
kann. 
Die BasisÃ¼berschiebun (Kongsfjorden- 
Ãœberschiebung ist nicht aufgeschlos- 
sen: Sie streicht im Kongsfjorden bzw. 
im E im Kongsvegen aus (Abb. 4-3). Le- 
Schuppenstapel arn Osthang des Sehetelig- 
fjellets (Kongsfjorden-Decke). 
Projektion: Schmidt'sches Netz 
n = 101 N 
Â ÃœberschiebungsflÃ¤ch + Bewegungsstriemer 
ist die Ãœberschiebun rekonstruierbar, hang des Schefeligtjellefs. 
diglich an der KÃ¼st des Kongsfjordens ' I 
Abb. 4-7: Duplexsfruktur bzw. Schuppensfapel in- direkt westlich der Scheteligfjellet Fault nerhalb der ~ongstjorden-~ecke am unteren Osf- 
Abb. 4-8: Blick nach NW auf den Scheteligfjellet, der aus vier Deckeneinheiten aufgebaut wird. 
Am Gipfel (718 rn) sind fertiare Sedimente aufgeschlossen. Am Osthang sind in der Kongsfior- 
den-Decke in Karbonaten der Wordiekammen Formation Schuppenstapel entwickelt (Foto 
oben). 
wo Schichten der Br~ggertinden Formation auf noch zur Garwoodtoppen-Decke gehÃ¶ren 
den Kalksteinen der Scheteligfjellet Forrna-tion liegen (Abb. 4-5) (vgl. Kap. 4.2.1 .I). Die
Ãœberschiebungsflach selbst ist allerdings durch alluviale Schuttsedirnente verdeckt. Sie 
muss jedoch nahezu schichtparallel innerhalb der Br~ggertinden Formation verlaufen und 
an der Scheteligfjellet Formation auframpen. Vermutlich zweigt sie in der Tiefe von einem 
Abscherhorizont innerhalb der kristallinen Nielsenfjellet Formation ab und steigt stratigra- 
phisch nach NE auf. 
Abseits von der Ãœberschiebungszon ist die interne Deformation der Kongsfjorden-Decke 
im W sehr gering. Bei Stuphallet fallen die Schichten flach mit etwa 5-15' nach SW ein 
und weisen kaum Falten oder andere Ã¼berschiebungsinduziert DeformationsgefÃ¼g auf. 
Der untere Osthang des Scheteligfellets wird innerhalb der Kongsfjorden Decke aus dÃ¼nn 
bankigen Dolomiten und massigen grauen Kalksteinen der Wordiekammen Formation 
aufgebaut. In den Kalksteinen sind Schuppen bzw. Duplexstrukturen von mehreren m 
GrÃ¶Ã entwickelt (SIDOW 1988; PIEPJOHN et al. in Druck b), deren FlÃ¤che in sÃ¼dlich 
Richtungen einfallen (Abb. 4-7, 4-8). DieFlÃ¤che sind nicht nur in Transportrichtung, 
sondern auch senkrecht dazu wellig verbogen, d.h. die einzelnen Schuppen besitzen eine 
Zungen- oder lÃ¶ffelformig Gestalt. Die Messwerte schwanken daher zwischen SSE und 
SSW, nur selten sind Bewegungsstriemen auf den Unterseiten der FlÃ¤che entwickelt. Der 
resultierende tektonische Transport ist nach N-NNE gerichtet Etwas unterhalb ist in den 
dÃ¼nnbankige Dolomiten, die wahrscheinlich zum Tyrrellfjellet Member gehÃ¶ren eine 
kleine N-vergente Falte ausgebildet. Die Ãœberschiebun verlÃ¤uf daher vermutlich in 
diesem Dolomithorizont, wÃ¤hren durch ZweigÃ¼berschiebunge in den massigeren, dick- 
bankigen Ãœberlagernde Kalksteinen die Schuppen- bzw. Duplexbildung initiiert wird. 
Ã¶stlic der Scheteligfjellet Fault an der KÃ¼st nÃ¶rdlic des Austre Lovenbreen erstreckt 
sich direkt westlich der Haavimbfjellet Fault (Abb. 4-3) in SE-NW-Richtung Ã¼be eine 
LÃ¤ng von etwa 250 m ein Profil aus intensiv deformierten Kalksteinen der Wordiekam- 
men Formation (LEPVRIER 1992; SAALMANN 1995; SAALMANN & BROMMER 1997; PIEPJOHN et 
al. in Druck b). Die Deforrnationszone befindet sich in unmittelbarer NÃ¤h zur Ny-Alesund- 
Ãœberschiebung die in diesem Bereich die Kongsfjorden-Decke unter Ausbildung mehrerer 
ZweigÃ¼ber-schiebunge Ã¼berfÃ¤hr PIEPJOHN et al. (in Druck b) stellen diese Zone in die 
Ny-Alesund-Decke. Doch die Strukturen gehÃ¶re noch zur Kongsfjorden-Decke, da die 
Schichten in der Hangendscholle (und damit in der Ny-Alesund-Decke) unmittelbar 
oberhalb der Ãœberschiebun relativ gering deformiert sind und einheitlich ohne Verfaltung 
oder Verbiegungen NW-SE streichen, wÃ¤hren die Richtungen innerhalb des Profils in der 
Kongsfjorden-Decke variieren. 
Die Schichten der Wordiekammen Formation in der Liegendscholle sind NW-vergent gefal- 
tet und werden von mehreren Ãœberschiebunge durchschnitten (Abb. 4-9). Damit verbun- 
den ist die Bildung von zahlreichen Duplexstrukturen in der GrÃ¶Ã von wenigen cm bis 
mehreren m. Kleinere Falten, Phakoide in besonders intensiv zerscherten Zonen sowie 
RÃ¼ckÃ¼berschiebung sind weitere typische Strukturen dieser Deformationszone. Bemer- 
kenswert sind in diesem Aufschluss zwei auÃŸergewÃ¶hnli gut entwickelte Duplex- 
strukturen von mehreren m GrÃ¶ÃŸ Der erste Duplex am sÃ¼dÃ¶stlich Profilende Ã¼berla 
gert eine intensiv verschuppte und durch kleinere NW-vergente Ãœberschiebunge kleinrÃ¤u 
mig zerscherte Phakoidzone (Abb. 4-9). Nach NW folgen weitere kleine Duplexstrukturen 
und mesoskopische Falten im m-MaÃŸstab Die zweite Duplexstruktur mit nach SSW 
einfallenden ÃœberschiebungsflÃ¤ch durchschneidet als RÃ¼ckschenkelÃ¼berschiebu eine 
Synkline ("break-thrust fold", FISHER et al. 1992), hinter der alle FlÃ¤che (sowohl die 
Schichtung als auch die Ãœberschiebungen) im Gegensatz zum SE-Teil des Profils, nach 
NW zum Vorland hin einfallen (Abb. 4-9). Die nach SE gerichteten Ãœberschiebunge 
werden als RÃ¼ckÃ¼berschiebung interpretiert. Die Gesamtstruktur stellt demnach eine 
groÃŸ Antikline mit untergeordneten ParasitÃ¤rfalte dar, die durch zahlreiche Ãœberschie 
bungen zerlegt wurde (SAALMANN 1995; SAALMANN & BROMMER 1997). Diese Antikline 
entwickelte sich vermutlich oberhalb eines in der Tiefe gelegenen Abscherhorizontes und 
wurde infolge einer Verkeilung der Schichten von mehreren Ãœberschiebunge zum 
Ausgleich des Versatzes zerlegt. Die NW-gerichteten Ãœberschiebunge bilden dabei zu- 
Abb. 4-9: Deformationszone in der Kongsljorden-Decke an der SÅ¸dkiJst des Kongsfjordens nordwestlich Haavimbfjellet. Die Kalksteine der oberen Wordie- 
kammen Formation werden durch mehrere Ãœberschiebunge unter Bildung von Schuppenstapeln, Duplexsfrukturen, Scherzonen und Falten intensiv defor- 
miert. Durch die Bildung von RÅ¸ckÅ¸berschiebung oberhalb eines tiefer gelegenen Abscherhorizonts entsteht eine Dreieckstmktur (4-9 A). Der tektonische 
Transport ist im SE-Abschnitt des Profils nach NW bis NNW gerichtet. 
sammen mit den sie abschneidenden RÃ¼ckÃ¼berschiebung eine Dreiecksstruktur 
(ELLIOTT 1981) ( ~ b b .  4-9A). 
Bemerkenswerterweise ist der tektonische Transport innerhalb des Aufschlusses nach 
NW gerichtet (Abb. 4-9), abweichend von den auf der Broggerhalveya im allgemeinen vor- 
herrschenden nordÃ¶stliche Richtungen. Zwar scheint der tektonische Transport in der 
Kongsfjorden-Decke insgesamt etwas stÃ¤rke nach N gerichtet zu sein, eine derartig 
ausgeprÃ¤gt NW-Richtung ist jedoch auch fÃ¼ diese Decke eine Ausnahme und demnach 
vermutlich nur eine lokale Erscheinung, bereits am NW-Ende des Aufschlusses streichen 
die StÃ¶runge und Faltenachsen wieder eher E-W. Der Aufschluss liegt direkt an der 
Haavimbfjellet Fault (Abb. 4-3, 4-9C). Der abweichende Transport kann in diesem Fall 
jedoch nicht erst mit der sinistralen Verschiebung entlang dieser Storung z.B. durch eine 
Schleppung verursacht worden sein, da nur die Wordiekammen-Kalksteine der Kongs- 
fjorden-Decke betroffen sind und die Schichten Gipshuken Formation im Hangenden (in 
der Ny-Alesund-Decke) scharf und ohne Verbiegung von dieser Storung abgeschnitten 
werden. Die verÃ¤nderte Richtungen sind also auf den Aufschlussbereich innerhalb der 
Kongsfjorden-Decke beschrÃ¤nk und damit an Strukturen gebunden, die bereits vor der 
Bildung der Haavimbfjellet Fault existierten. Ob die Haavimbfjellet Fault zu dieser Zeit 
schon als diskretes Lineament bestand, ist nicht auszuschlieÃŸen Sie kÃ¶nnt eine alte, 
karbonische oder mÃ¶glicherweis sogar kaledonische Struktur darstellen, die dann als 
laterale bzw. schrÃ¤g Rampe wÃ¤hren der Bildung der Kongsfjorden-Decke zu abwei- 
chenden Transportrichtungen an dieser Stelle fÃ¼hrte Eine Aktivierung als diskretes 
Lineament - als eine Querverschiebung ("tear fault") - erfolgte jedoch hÃ¶chstwahr 
scheinlich erst mit der Bildung der Falte und der hÃ¶here Decken (Ny-Alesund- und 
Nielsenfjellet-Decke). Zur ErklÃ¤run des abweichenden Transports ohne Aktivierung der 
Haavimbfjellet Fault ist ein Modell vorstellbar, das ein Umbiegen der ~ongsfjorden-Ãœber 
schiebung aufgrund lateral variablen Versatzes beinhaltet (mÃ¶glicherweis durch die pra- 
existierende Topographie in der unmittelbaren Nachbarschaft des alten Lineaments), 
wobei aus einer stÃ¤rkere Abbremsung der Migration im W sowohl durch passive Rotation 
als auch durch eine Scherkomponente an der umbiegenden Ãœberschiebun (COWARD 
1992) ein abweichender Transport nach NW resultierte (SAALMANN 1995). 
4.2.1.3 Kvadehuken-Decke 
Die Kvadehuken-Decke (PIEPJOHN et al. in Druck b) ist nur westlich der Scheteligfjellet 
Fault aufgeschlossen (Abb. 4-3), bedeckt jedoch groÃŸ Gebiete der Halbinsel. Sie bildet 
im W der Broggerhalv~ya die Ebene der Kvadehuksletta, Knausheia und Steinflt%en, im N 
baut die Decke den unteren Nordhang des Scheteligfjellets auf, an der SÃ¼dwestkÃ¼s ist 
sie als relativ schmaler, nahezu kÃ¼stenparallele Streifen bei Kulmodden sowie am 
Kiserstranda und Leinstranda aufgeschlossen (PIEPJOHN et al. in Druck b). 
Die Kvadehuken-Decke wird aus Gesteinen der Nielsenfjellet Formation und des Permo- 
karbons aufgebaut. ZusÃ¤tzlic ist nur in dieser Decke auch die unterkarbonische Orustda- 
len Formation vertreten. 
Die BasisÃ¼berschiebun der Decke (~vadehuken-Ãœberschiebung verlauft am nÃ¶rdliche 
Scheteligfjellet parallel zum Hang nach NW und ist in ihrem weiteren Verlauf nur schwer 
verfolgbar. Vermutlich streicht sie schlieÃŸlic bei Kongsfjordneset im Fjord aus (PIEPJOHN 
et al. in Druck b; THIEDIG et al. in Druck). Im S und SW der Breggerhalbinsel ist sie nicht 
aufgeschlossen. Da die bei Kulmodden aufgeschlossenen Phyllite der Nielsenfjellet 
Formation diskordant von der unterkarbonischen Orustdalen Formation Ã¼berlager werden 
(WUTHENAU 1988; PIEPJOHN et al. in Druck b) und damit bereits als Bestandteile der 
Kvadehuken-Decke angesehen werden mÃ¼ssen muss die Ãœberschiebun Anteile des 
kristallinen Grundgebirges durchschneiden und in die Decke einbeziehen. Im N und NE 
der Breggerhalbinsel schneidet die ~vadehuken-Ãœberschiebun die Kalksteine und 
Dolomite des unteren Tyrrellfjellet Members, d.h. sie steigt vom Basement im S nach NE 
in Transportrichtung stratigraphisch auf. 
Im N und W fallen die Schichten flach mit 1 1-2O0 nach SW ein und weisen kaum interne 
DeformationsgefÃ¼g auf. Lokale Schichtversteilungen bis 50' kÃ¶nne durch unter- 
geordnete kleine Ãœberschiebunge oder mit Schleppungen an kleinen StÃ¶runge erklÃ¤r 
werden. 
Im Gegensatz dazu ist entlang der SÃ¼dwestkÃ¼s der Breggerhalveya zwischen Kulm- 
odden und Leinstranda eine Schuppen- und Falten-Zone entwickelt (WUTHENAU 1988; 
PIEPJOHN et al. in Druck b; THIEDIG et al. in Druck). An den SteilwÃ¤nde an der KÃ¼st bei 
Kiasrstranda sind die Gesteine zu einer Synkline im 10er-m-MaÃŸsta gefaltet, welche 
durch zumeist etwa schichtparallele Ãœberschiebungen lokal unter Ausbildung von Kata- 
klasitzonen, in mehrere Schuppen zerlegt wird. Viele ÃœberschiebungsflÃ¤ch sind wulstig 
verbogen und teilweise mitverfaltet. 
Das Leinstranda-Profil schlieÃŸ sich an das Kiaerstranda-Profil der Kvadehuken-Decke an. 
PIEPJOHN et al. (in Druck) stellen das Profil am Leinstranda bereits in die nÃ¤chsthÃ¶he 
Kiaerfjellet-Decke. Ein Indiz fÃ¼ eine Trennung der beiden Profile ist eine breit aus- 
streichende Kataklasitzone zwischen beiden Abschnitten, die mit der Kiaerfjellet-Ãœber 
schiebung assoziiert werden kann. In der vorliegenden Arbeit werden die Strukturen am 
Leinstranda jedoch als Fortsetzung des Kiaerstranda-Profils und somit noch als Bestand- 
teile der Kvadehuken-Decke interpretiert. Dies grÃ¼nde sich auf fazielle Beobachtungen: 
Beide Profile bestehen aus der Scheteligfjellet Formation und enthalten die charakte- 
ristischen schwarzen Kalksteine und basalen Konglomerate und Sandsteine, die fÃ¼ die 
Sonderfazies der Formation typisch sind (Kap. 3.1.1.3, Abb. 3-5) und nur in der 
Kvadehuken-Decke auftreten. Die Existenz dieser Leithorizonte in beiden Profilen ist ein 
wesentliches Argument fÃ¼ die Zuordnung des Profils zur Kvadehuken-Decke. Die Kiaer- 
fjellet-Ãœberschiebung welche sich im sÃ¼dÃ¶stlich Teil des Kiaerstranda-Profils der KÃ¼st 
annÃ¤her und nahe der MÃ¼ndun des Traudalflusses schlieÃŸlic im Fjord ausstreicht (Abb. 
4-3), wird von einer sinistralen Blattverschiebung bzw. einer Abschiebung abgeschnitten 
und versetzt, sodass sie im sÃ¼dÃ¶stlich Abschnitt wieder weiter landeinwÃ¤rt nordÃ¶stlic 
des Leinstranda-Profils ausstreicht. 
Das Profil am Leinstranda gehÃ¶r also zwar zur Kvadehuken-Decke, es kann jedoch 
dennoch nicht als direkte Fortsetzung des Kiaerstranda-Profils angesehen werden. Der 
Baustil ist eher von Falten als von engstÃ¤ndige Schuppenstapeln geprÃ¤gt Andererseits 
ist am Leinstranda aufgrund gÃ¼nstigere Streichrichtungen ein grÃ¶ÃŸer Ausschnitt 
angeschnitten mit deutlich besser aufgeschlossenen Strukturen, wÃ¤hren die Fortsetzung 
des Kiaerstranda-Profils nach NE, also in Transportrichtung von quartÃ¤re Ablagerungen 
bedeckt ist. Daher kÃ¶nnt das Kiaerstranda-Profil auch einen kleinen Ausschnitt innerhalb 
des Leinstranda-Profils darstellen. Dagegen spricht allerdings die Anwesenheit von 
gefalteten Ãœberschiebungen die im Leinstranda-Profil nicht gefunden werden kÃ¶nnen und 
damit die Genese der Struktur (s.u.), die somit zwar vermutlich synchron mit den 
Strukturen am Leinstranda gebildet wurde, jedoch aufgrund anderer SchichtmÃ¤chtigkeite 
und anderer struktureller Gegebenheiten (Basementtopographie wie Rampen, prÃ¤-existie 
rende StÃ¶rungen eine eigenstÃ¤ndig Geometrie und Entwicklung aufweist. 
Das Kiaerstranda-Profil 
Das Kiaerstranda-Profil ist entlang der KÃ¼st zum Forlandsundet Ã¼be ine LÃ¤ng von etwa 
1300 m zwischen dem Kiaerfjellet und der MÃ¼ndun des Traudalflusses aufgeschlossen 
(WUTHENAU 1988) (Abb. 4-10) und wird aus Schichten der Scheteligfjellet Formation 
aufgebaut. Die Schichtenfolge besteht aus grauen, teilweise gelblich verwitternden 
Karbonaten (Kalksteine und Dolomite) und Sandsteinen, in die drei Tonhorizonte ein- 
geschaltet sind, welche als Leithorizonte Ãœbe die gesamte ProfillÃ¤ng verfolgt werden 
kÃ¶nnen Die Strukturen streichen ungÃ¼nstigerweis in einem sehr flachen Winkel zur 
KÃ¼st aus, sodass die Profilaufnahme nahezu parallel zum Streichen erfolgt (Abb. 4-10, 
4-11). Durch die QuerstÃ¶runge werden unterschiedliche Niveaus angeschnitten. Der 
sÃ¼dÃ¶stlichs Aufschlussbereich, sÃ¼dÃ¶stli der TraudalflussmÃ¼ndung ist durch eine breit 
ausstreichende Kataklasitzone gekennzeichnet, die die Kalksteine intensiv und kieinrÃ¤umi 
zerschert (im Profil in Abb. 4-11 nur noch ansatzweise dargestellt). Schieferung und 
Schichtung werden dabei bis zur Unkenntlichkeit Ã¼berprÃ¤g Direkt nordÃ¶stlic der Trau- 
dalflussmÅ¸ndun ist eine Ãœberschiebun aufgeschlossen, die flach nach NE einfÃ¤ll und 
die Synkline abschneidet (Abb. 4-3 Meter 1200). Etwa 800 m weiter landeinwÃ¤rt nach NE 
streicht im Bachbett die ~iaerfjellet-Ãœberschiebun unter Bildung einer schmalen Schup- 
penzone mit einer assoziierten Rampenfalte aus. 
Die Gesamtstruktur des Kiaerstranda-Profils stellt eine Synkline dar, die von Ãœberschie 
bungen durchschnitten und verschuppt und lateral durch mehrere quer zum Streichen 
verlaufende Blattverschiebungen versetzt wird (Abb. 4-10, 4-1 1, 4-12). Die Faltenachse 
streicht etwa WNW-ESE bis NW-SE. Die kompetenteren Sandsteine und Karbonate 
werden von den Ãœberschiebunge unter Ausbildung mehrerer ZweigÃ¼berschiebunge in 
Phakoide und Schuppen zerlegt. Der tektonische Transport ist nach NE bis ENE gerichtet. 
Die ansonsten in diesen Schichten weitstÃ¤ndig Schieferung sT, ist in den Ãœberschie 
bungszonen sigmoidal verbogen und nicht mehr mit Sicherheit von den ScherflÃ¤che (CT) 
zu unterscheiden. Die dunklen Tonsteine sind engstÃ¤ndi geschiefert und enthalten 
Boudins aus SandsteinenIDolomiten. Im Synklinenkern, der zu groÃŸe Teilen ebenfalls 
aus Tonsteinen besteht, kÃ¶nne anhand von zwischengeschalteten dÃ¼nne Sandstein- 
banken ParasitÃ¤rfalte beobachtet werden (Abb. 4-13). Die Boudinage der kompetenten 
Einheiten in den Tonsteinen ist einerseits auf die Faltung, insbesondere jedoch auf kata- 
klastische Scherungen zurÃ¼ckzufÃ¼hre Die weichen Tonsteine stellen ideale Abscherhori- 
zonte dar. 
Viele Ãœberschiebungen vor allem im Synklinenkernbereich, fallen zusammen mit der 
Schichtung nach NE ein. Dies ist besonders im sÃ¼dÃ¶stlich Profilabschnitt nahe der Trau- 
dalflussmÃ¼ndun erkennbar (Abb. 4-11 m-900 bis m-1200). Direkt an der KÃ¼st auf- 
geschlossene StÃ¶runge im RÃ¼ckschenke und damit im tektonisch nÃ¤he zum Hinterland 
gelegenen Bereich der Falte fallen demgegenÃ¼be steil nach SW ein. Die Bildung der 
Strukturen am Kiaerstranda kann demzufolge in mehrere Phasen gegliedert werden: Die 




Abb. 4-10: Lage und schematische Strukturkarte 
des Kigsrstranda-Profils innerhalb der Kvadehu- 
len-Decke (Profilskizze = Abb. 4-11). 
schiebungen wurden vermutlich zu- 
nÃ¤chs als schichtparallele Detach- 
ments angelegt und dann zusammen 
mit der Schichtung gefaltet, wiihrend 
die steilen RÃ¼ckschenkelÃ¼berschi 
bungen erst spÃ¤te im Zuge weiterer 
Einengung diese Falte zerlegten (Abb. 
4-12). Die Ãœberschiebunge der ersten 
Phase nutzten die tonigen Horizonte 
("d6collements") als Flachbahnen, so- 
dass die typischen treppenfÃ¶rmige 
"fiat-and-rampn-Geometrien entstanden 
(Abb. 4-12). Die Faltung dieser Ãœber 
schiebungen kann auch anhand von 
Messwerten belegt werden (Abb. 4-1 1 
m-100 bis m-190): Die Messwerte 
liegen auf einem GroÃŸkreis der zuge- 
hÃ¶rig n-Pol taucht sehr flach nach SE 
ein. Die Falte kÃ¶nnt als StÃ¶rungs 
wachstumsfalte an der Front einer 
durchbrechenden ("out-of-sequence-") 
Ãœberschiebun angelegt worden sein. 
Die Tonhorizonte nehmen weiterhin 
einen Teil der Deformation in Form von 
engstÃ¤ndige Schieferung, kataklasti- 
scher Scherung und Boudinage der 
kompetenten Einheiten auf. Die durch- 
brechende Ãœberschiebun durch- 
schneidet schlieÃŸlic den Faltenkurz- 
schenke! und transportiert die Antikline 
auf die Synkline. Erstere ist infolge 
Erosion nicht mehr erhalten oder von 
QuartÃ¤rablagerunge verdeckt. Weitere 
Ãœberschiebunge im RÃ¼ckschenke 
akkomodieren die weitere VerkÃ¼rzung 
Insgesamt entwickelte sich die Kiaer- 
stranda-Deformationszone vermutlich 
oberhalb einer von der Kvadehuken- 
Ãœberschiebun (= BasisÃ¼berschiebun 
der Decke) abzweigenden decken- 
internen Ãœberschiebung vielleicht 
infolge der Auframpung der Kvade- 
huken-Ãœberschiebun und ihren strati- 
graphischen Aufstieg vom Basement in 
hÃ¶her Schichten in unmittelbarer 
NÃ¤he Die besondere Lithologie der 
Scheteligfjellet Formation in dieser 
Abb. 4-11a: Schematisches Blockdiagramm zur Darstellung der tertiaren Deformations- 
gefÃ¼g innerhalb der Scheteligfjellet Formation am Kiserstranda zwischen Kiserfjellet und 
dem sÃ¼dOstliche Wndungsbereich des Traudalflusses. 

Decke mit ihrer Wechsellagerung aus inkompetenten und kompetenten Horizonten 
begÃ¼nstigt dabei die Bildung von untergeordneten Ãœber-schiebungszone und die 
Faltung des Schichtpakets. 
1) Von einem tieferen Abscherhori- 
zont (Detachrnent D zweigen J mehrere in Richtung oriancj. ro- 
pagierende "ikse uenceqf- d e r -  
schiebungen in %at-and-rqmp"- 
Geometrie ab (hier nur Uber- 
S m  schiebungen 1 und 2 dargestellt), 
wobei von eini en StÃ¶runge to- 
nige zwischenbanke (grau) als 
S,cherbahnen genutzt werden (Uberschiebungen 1 und 1'). 
Faltung der Schichten sowie der Ã¤ltere Abscherhorizonte (er- 
kennbar noch an 1 und 1') als 
StÃ¶rungswachstumsfalt an der 
Front einer erste.n "out:of-se- 
uence thrust" (Uberschiebung 
ie Tonhorizonte werden ver- 2). D' 
rnutlich weiter als Scherbahnen 
genutzt, was neben der Faltung 
zu einer Intensivierung der Defor- 
mation innerhalb dieser Zonen 
fÃ¼hr (engstÃ¤ndig Schieferung, 
Kataklase, Boudinage kompeten- 
P/ terer Zwischenbanke). 
3) Ãœberschiebun 3 durchschneidet den Kurpchenkel und versetzt die Antikline wei- 
ter nach NE (heute erodiert). Mehrere Zwei uberschiebungen sowie mogliche wei- 
tere "out-of-sequencel'-Uberschiebungen h akkomodieren die weitere VerkÅ r¸ 
zung. 
Abb. 4-12: Vereinfachte zusammengefasste Darstellung der Struktur am Kiasrstranda und Ent- 
wicklungsmodell der Deformation innerhalb der Scheteligfjellet Formation (schematisch, ohne 
MaÃŸstab) Die Gesteine der Scheteligfjellet Formation wurden von zahlreichen Uberschiebun- 
gen geschnitten und verfaltet (die Reihenfolge der Ãœberschiebunge ist numeriert). Heute ist im 
wesentlichen nur noch der Kurzschenkel der Synkline erhalten. Innerhalb des Strukturprofils 
(Abb. 4-11) sind aufgrund von spateren Abschiebungen und Lateralverschiebungen unter- 
schiedliche Niveaus angeschnitten. 
Das Leinstranda-Profil 
Das Profil am Leinstranda streicht in dem Bereich 6stlich des Traudalflusses bis zur 
MÃ¼ndun des "Roten Flussesn (am Leinstrandodden nahe der Stenehytta, Abb. 1-3) auf 
einer LÃ¤ng von etwa 500 m parallel zur NW-SE verlaufenden KÃ¼st der Engelskbukta aus 
(WUTHENAU 1988). 
Im Vergleich zum Kiaerstranda-Profil sind die Gesteine weniger von spdden Bruch- und 
ÃœberschiebungsflÃ¤ch beansprucht, sondern gefaltet mit WellenlÃ¤nge und Amplituden 
im m- bis 10er-m-MaÃŸsta (Abb. 4-13). Dabei sind die Falten in der Regel in der NÃ¤h von 
Ãœberschiebungszone anzutreffen und damit genetisch mit diesen verbunden. Der 
Ã¼bergeordnet tektonische Transport erfolgt im Gegensatz zu den nach NE bis ENE 
gerichteten Strukturen der Kvadehuken-Decke am Kiaerstranda in nÃ¶rdlich Richtungen, 
teilweise sogar nach NNW. Innerhalb des Profils fluktuiert die Transportrichtung jedoch: 
Die Orientierungen der Faltenachsen schwanken zwischen E-W, NW-SE und SW-NE 
(Abb. 4-13). Vor allem im mittleren Profilteil herrscht eine NW-NNW-Vergenz vor. Am NW- 
Ende sowie vermutlich auch im SE ist der Transport wieder nach N - NNE gerichtet. Diese 
schwankenden Orientierungen sind vermutlich auf die Basementtopographie (schrage 
Rampen an unter- bis mittelkarbonischen StÃ¶rungen zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
Das Profil wird auÃŸe von nach NW-NNW gerichteten Ãœberschiebunge auch von 
zahlreichen antithetischen RÃ¼ckÃ¼berschiebung zerlegt, deren assoziierte Strukturen 
entsprechend Vergenzen in sÃ¼dlich Richtungen aufweisen, wie z.B. am nÃ¶rdliche 
Profilbeginn (Abb. 4-13), wo Ãœberschiebunge nach S zunÃ¤chs flach liegende Schichten 
der Scheteligfjellet Formation durchschneiden. Die beiden Ãœberschiebunge mÃ¼nde 
vermutlich in einen tieferen schichtparallelen Abscherhorizont, welcher etwas weiter 
sÃ¼dÃ¶stli in einen hÃ¶here Horizont aufsteigt und die Bildung einer SSW-vergenten 
Rampenfalte mit einer WNW-ESE streichenden und nach WNW einfallenden Faltenachse 
in der Hangendscholle verursacht (Abschnitt m-30-50, Abb. 4-14). Es folgt ein Abschnitt 
mit weiterhin flach liegenden und wenig gestÃ¶rte Schichten (im Profil nicht dargestellt). 
Bei Abschnitt m-140 stehen steil nach N einfallende Schichten an. die zum Nordschenkel 
eines N-vergenten Antiklinen-Synklinen-Paares gehÃ¶re (Abb. 4-13). Die Antikline Ã¤hnel 
in ihrer Geometrie einer StÃ¶rungswac~stumsfalt (SUPPE & MEDWEDEFF 1990) an der Front 
einer Ãœberschiebung Diese ist jedoch nicht aufgeschlossen. Die Synkline wird nach S 
durch eine rÃ¼ckgerichtet RÃ¼ckschenkelÃ¼berschiebu begrenzt, die als Ausgleichs- 
stÃ¶run ("accomodation thrust") bei der Verengung angelegt worden sein kÃ¶nnte Es ist 
anderseits auch mÃ¶glich dass die Muldenstruktur erst durch Schleppung der Schichten an 
der RuckÃ¼berschiebun gebildet wurde. Die RuckÃ¼berschiebun zweigt in der Tiefe ver- 
mutlich von der nach N gerichteten Ãœberschiebun ab, sodass eine Pop-up-Struktur 
(ELLIOTT 1976) entsteht. Es folgen weitere kleine Biegegleitfalten mit WellenlÃ¤nge und 
Amplituden von maximal 5 m. Diese werden von mehreren Ãœberschiebunge in kompe- 
tenten und dickbankigeren Karbonaten abgeschnitten, die einen Schuppenstapel mit 
kleineren Duplexstrukturen bilden. 
Von der nachfolgenden Faltenstruktur ist nur noch die Synkline erhalten, deren 
RÃ¼ckschenke von mehreren Ãœberschiebunge durchbrochen wird (Abb. 4-13, m-220). 
Vermutlich handelt es sich in diesem Fall nicht um eine zeitgleich mit dem Propagieren 
einer Ãœberschiebun entstehenden StÃ¶rungswachstums oder Rampenfalte, sondern die 
zuerst gebildete Falte wurde im Zuge weiterer Einengung von Ãœberschiebunge 
geschnitten ("break-thrust fold"). Eine spÃ¤ter RuckÃ¼berschiebun schert den Schuppen- 




Abb. 4-14: Geologische Karte der Region zwischen Leinstrandodden und dem sÃ¼dwestliche 
Br~gerfjellef und Lage des Leinstrandprofils (oben). Unten: Profil der deformierten Schete- 
ligfjellet Formation parallel zum unteren FluÃŸverlau ("Roter Fluss"). 
Die Schichten liegen irn weiteren Verlauf relativ flach und sind nicht mehr von 
engstÃ¤ndige Scherzonen durchzogen. Die weitlÃ¤ufig Flexur wird wahrscheinlich beid- 
seitig von Ãœberschiebunge - im SE von einer RÃ¼ckÃ¼berschiebu - begrenzt, in deren 
Hangendscholle jeweils Rampenfalten entwickelt sind (Abb. 4-13, rn 240-300). Die Geo- 
metrie entspricht wieder einer weitrÃ¤umige flachen Pop-up-Struktur. 
Der weiterhin flach liegende Schichtverlauf wird lediglich bei rn-320 von einer NW-ver- 
genten StÃ–rungswachstumsfalt unterbrochen (Abb. 4-13), ebenso wie bei m-420 von 
einer kleine Falten- und StÃ¶rungszone die vermutlich - den Strukturen weiter irn NW 
liegenden Profilbereichen entsprechend - Ã¼be iner flachen RÃ¼ckÃ¼berschiebu angelegt 
ist. Das Profil endet arn Leinstrandodden an der MÃ¼ndun des "Roten Flusses" und wird 
dort von einer StÃ¶run abgeschnitten, da irn sÃ¼dÃ¶stlich Anschluss bereits die Kiserfjellet- 
Decke ausstreicht. Ein Profil irn Bett des Flusses zeigt einen Anschnitt nahezu senkrecht 
zum KÃ¼stenprofil Zwar sind die AufschlussverhÃ¤ltniss nur mÃ¤ÃŸ und lÃ¼ckenhaft doch 
kann ein schematisches Profil konstruiert werden, das mit Rampen- und StÃ¶rungs 
wachstumsfalten und RÃ¼ckÃ¼berschiebung Ã¤hnlich Strukturen wie das KÃ¼stenprofi 
aufweist (Abb. 4-14). Ob die sinistrale Blattverschiebung wÃ¤hren oder nach der Ãœber 
schiebungstektonik stattfand, ist nicht mehr feststellbar. 
Insgesamt betrachtet ist das Leinstranda-Profil durch Ã¼berschiebungsgebunden Falten 
an mehreren Pop-up-Strukturen gekennzeichnet. Das bedeutet, dass in der Tiefe ein 
flacher Abscherhorizont (Detachment) verlaufen muss, dessen stratigraphisches Niveau 
jedoch spekulativ bleibt: Die Anwesenheit geschweige denn MÃ¤chtigkei der Breggertinden 
Formation in diesem Bereich der Kvadehuken-Decke ist nicht ermittelbar, ob sich auch am 
Leinstranda die Orustdalen Formation im Untergrund befindet, ist spekulativ - theoretisch 
wÃ¤re die feinkÃ¶rnige Siliziklastika der oberen Orustdalen Formation (Kap. 3.1.1.1) 
potentiell gute Abscherhorizonte. Im sÃ¼dliche Oscar II Land z.B. reprÃ¤sentiere diese 
Horizonte ein wichtiges Detachment (BRAATHEN et al. 1995; BERGH et al. 1997). 
4.2.1.4 Kiaerfjellet-Decke 
AufschlÃ¼ss der Kiaerfjellet-Decke (WUTHENAU 1988; WEBER 1990; PIEPJOHN et al. in Druck 
b) sind nur westlich der Scheteligfjellet Fault vertreten. Die Decke stellt die kleinste Einheit 
des Deckenstapels dar und ist nur an wenigen Stellen aufgeschlossen. Sie streicht in den 
sÃ¼dliche Bereichen der westlichen Breggerhalveya am unteren Kiaerfjellet und am 
westlichen Braggerfjellet aus, am Osthang des Scheteligfjellets ist sie nur noch als 
schmaler Span zwischen der strukturell tieferen Kvadehuken-Decke und der sie 
Ã¼berlagernde Ny-Alesund-Decke vorhanden (PIEPJOHN et al. in Druck b) (Abb. 4-3, 4-5, 
Profile A-A', B-B', C-C'). 
Die BasisÃ¼berschiebun der Decke (Kiaerfjellet-Ãœberschiebung streicht im SW der 
Halbinsel in der Scheteligfjellet Formation aus (WUTHENAU 1988; WEBER 1990; PIEPJOHN et
al. in Druck b) und kann sÃ¼dlic des Breggerfjellets am Kiaerfjellet entlang und 
stratigraphisch aufwÃ¤rt in die untere Wordiekammen Formation (Merebreen Member) 
aufsteigend nach NW und N verfolgt werden, wo sie das Tyrrellfjellet Member erreicht und 
schlieÃŸlic nordÃ¶stlic und nÃ¶rdlic des Scheteligfjellets von der hÃ¶here Ny Alesund- 
Decke Ãœberfahre und abgeschnitten wird. 
Bemerkenswert ist die Tatsache, dass die Kiaerfjellet-Decke am sÃ¼dliche Breggerfjellet 
nicht wie im N von der nÃ¤chsthÃ¶her Ny-Alesund-Decke, sondern von der strukturell 
wesentlich hÃ¶here kristallinen Trondheimfjella-Decke Ã¼berfahre wird (LUDWIG 1988; 
PIEPJOHN et al. in Druck b) (Abb. 4-3). 
Am Aufbau dieser Decke sind die Breggertinden, Scheteligfjellet und Wordiekammen 
Formation beteiligt. Am Breggerfjellet ist auch das Basement in Form von mehreren 
groÃŸe Schuppen involviert, die aus Phylliten und Quarziten der Nielsenfjellet Formation 
sowie Teilen der Ãœberlagernde Breggertinden Formation bestehen (LUDWIG 1988). 
Der sÃ¼dlich Breggerfjellet ist groÃŸrÃ¤um und offen verfaltet, die Breggertinden und 
Scheteligfjellet Formation werden zusÃ¤tzlic durch mehrere ZweigÃ¼berschiebunge in 
Schuppen und kleinere Falten zerlegt (LUDWIG 1988). Nach WUTHENAU (1988) und 
PIEPJOHN et al. (in Druck b) bildet der gesamte sÃ¼dlich Breggerfjellet die Kiaerfjellet-Decke 
NNW SSE 
Abb. 4-15: Falten in Dolomiten des Tyrrellfiellet Members in der Klaeflellet-Oecke unterhalb der 
Ny- Alesund-Ãœberschiebun am westlichen Kisertjellet. 
Die im nÃ¶rdliche Bereich entwickelte Synklinenstruktur ist jedoch Teil der Ny-Alesund- 
Decke (Kap. 4.2.2.1), sodass zur Kiserfjellet-Decke nur der sÃ¼dlichst Hangbereich gehÃ¶rt 
bestehend aus den Sedimenten des mittleren Karbons mit einge-schuppten 
KristallinspÃ¤ne (Abb. 1-5). CHALLINOR (1967) interpretiert den gesamten Broggerfjellet als 
groÃŸrÃ¤umi Antikline unterhalb einer gleichsinnig verfalteten DeckenÃ¼berschiebung 
LuDWIG (1988) Ã¼bernimm diese Darstellung und rekonstruiert an der SÃ¼dflank des 
Sattels anhand einer detaillierten stratigraphischen und faziellen Schichtenaufnahme 
einen NE-gerichteten Schuppenstapel, der untergeordnete Falten im 10er-m-MaÃŸsta zer- 
legt. Der mittlere und nÃ¶rdlich Br0ggerfjellet bilden jedoch eine Synkline innerhalb der Ny- 
Alesund-Decke und kÃ¶nne demnach nicht zusammen mit den steil nach SW einfallenden 
Schichten des SÃ¼dhang der strukturell tieferen Kiserfjellet-Decke eine Antikiine bilden. Die 
Aufschlussverhaltnisse lassen keine Aussagen darÃ¼be zu, ob die untergeordneten Falten 
und Schuppenstapel dort mit einer Ã¼bergeordnete und groÃŸrÃ¤umig Faltenstruktur 
assoziiert sind oder ob es sich um an deckeninterne Ãœberschiebunge gebundene Falten 
handelt. 
Am unteren westlichen Kiserfjellet und in Richtung Traudalen fallen die Schichten der 
Wordiekammen Formation flach mit etwa 20-30' in nordÃ¶stlich Richtungen ein. Sie 
werden von Phylliten der Nielsenfjellet Formation und steilstehenden jungpalÃ¤ozoische 
Schichten der Ny- Alesund-Decke Å¸berschobe (HOLTEDAHL 191 3; CHALLINOR 1967; 
WUTHENAU 1988; WEBER 1990; LYBERIS & MANBY 1993a; PIEPJOHN et al. in Druck b). 
Dadurch werden in den Kalksteinen und Dolomiten der Wordiekammen Formation kleine 
Falten und Schuppen irn m-MaÃŸsta entwickelt. Davon ist insbesondere das Tyrrellfjellet 
Mernber betroffen, das neben seiner grÃ¶ÃŸer NÃ¤h zur NY-Alesund-Ãœberschiebun 
aufgrund seiner am Kiserfjellet insgesamt weniger massigen, teilweise sogar dÃ¼nn 
bankigen Ausbildung (vgl. Kap. 3.1 '2.1) und dadurch bedingten stÃ¤rkere Anisotropie eher 
von Faltung und Schuppenbildung betroffen ist. Derartige Strukturen kÃ¶nne am 
Kiaerfjellet-Sudhang in etwa 400 m HÃ¶h beobachtet werden (Abb. 4-15), wÃ¤hren andere 
Abschnitte in vergleichbarer tektonischer Position demgegenÃ¼be jedoch ausgesprochen 
gering deformiert sind - so z.B. am SÃ¼dhan des Simlestuppet (Ã¶stliche Kiaerfjellet), wo 
die Karbonate des Tyrrellfjellet Members in etwa 350 m HÃ¶h etwa 20-30 m unterhalb der 
Ny-Alesund-Ãœberschiebun von einer stÃ¤rkere KlÃ¼ftun abgesehen keine besonderen 
Deformationen aufweisen. Auch ansonsten sind im unteren Kiasrfjellet - insbesondere in 
den unteren Bereichen, wo das Marebreen Member aufgeschlossen ist - kaum Deforma- 
tionsgefuge entwickelt. Die Schichten sind lediglich schwach flexurartig verbogen und in 
der Regel flach nach NE verkippt, in einigen Bereichen fÃ¤ll die Schichtung flach (10-20Â° 
nach SE ein. 
Auch am Osthang des Scheteligfjellets sind mit Ausnahme kleiner und untergeordneter 
Duplexstrukturen nahe der Ãœberschiebun (SIDOW 1988; PIEPJOHN et al. in Druck b) keine 
wesentlichen internen Deformationen beobachtbar. 
4.2.2 Die Faltenstruktur irn mittleren Teil des Deckenstapels 
Die beiden Decken im mittleren Teil des Deckenstapels (Ny-Alesund- und Nielsenfjellet- 
Decke) werden gesondert behandelt, da sie eine besondere Internstruktur aufweisen: Sie 
bilden zusammen eine NE-vergente Falte im km-MaÃŸstab die durch eine Ãœberschiebun 
durchschnitten wurde, wobei die Antikline auf den Synkiinenlangschenkel Ãœberschobe 
wurde (ORVIN 1934; MANBY 1988; LYBERIS & MANBY 1993a; BROMMER 1994; SAALMANN 1995; 
SAALMANN & BROMMER 1997; SAALMANN & THIEDIG 1998a,b; PIEPJOHN et al. in Druck b). 
Diese GroÃŸfalt kann auch im sÃ¼dlichere West Spitsbergen Fold-andThrust Belt 
beobachtet werden (ORVIN 1934, 1940; BIRKENMAJER 1981; HJELLE et al. 1986; MAHER et al. 
1986; DALLMANN 1988b; DALLMANN et al. 1990; MAHER & WELBON 1992; OHTA et al. 1992; 
DALLMANN et al. 1993; GOSEN & PIEPJOHN in Druck; GOSEN et al. in Druck; PIEPJOHN & 
GOSEN in Druck). 
FÃ¼ die beiden Decken kann zudem eine Einbeziehung des kaledonischen Grundgebirges 
in deutlich hÃ¶here AusmaÃ als fÃ¼ die unteren Decken nachgewiesen werden. 
4.2.2.1 Ny-Alesund-Decke 
Die Ny-Alesund-Decke (PIEPJOHN et al. in Druck b) reprÃ¤sentier die Synkline der 
GroÃŸfalte Sie ist am vollstÃ¤ndigste erhalten und kommt sowohl Ã¶stlic als auch westlich 
der Scheteligfjellet Fault vor (Abb. 4-3). Sie weist zudem noch die gesamte post-kale- 
donische Schichtenfolge von der Braggertinden Formation bis zum TertiÃ¤ auf. Die 
Nielsenfjellet Formation des kaledonischen Grundgebirges ist vor allem am Synklinen- 
kurzschenkel aufgeschlossen. 
Im SW (Kiserfjellet bis Braggerfjellet) sowie ganz im E der Braggerhalvaya (Grensefjellet) 
ist der steile bis Ã¼berkippt Kurzschenkel der Synkline erkennbar (CHALLINOR 1967; 
WUTHENAU 1988; LUDWIG 1988; WEBER 1990; MANBY 1988; PIEPJOHN et al. in Druck b). Der 
flach nach SW einfallende Langschenkel ist im N und NE zwischen dem Scheteligfjellet 
und dem Nielsenfjellet aufgeschlossen und trÃ¤g das NY-Alesund TertiÃ¤rbecke (ORVIN 
1934; SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in Druck a) (Abb. 1-5, 4-3). 
Die BasisÃ¼berschiebun (NY-Alesund-Ãœberschiebung ist am Grensefjellet im Kongsvegen 
verborgen, sie streicht erst im NE an der KÃ¼st nÃ¶rdlic SlAttofjellet, direkt westlich der 
Haavimbfjellet Fault in der Gipshuken Formation, bzw. im westlichen Anschluss in den 
Kalksteinen der Wordiekarnmen Formation (vermutlich Tyrrellfjellet Member) aus 
(SAALMANN & BROMMER 1997; PIEPJOHN et al. in Druck b) (Abb. 1-5, 4-3). Bereits bei 
Gluudneset befindet sie sich wieder im Kongsfjorden, verlÃ¤uf jedoch recht nahe zur KÃ¼st 
nach NW, wie Schuppenstapel auf Prins Heinrichaya zeigen (Abb. 4-3). Erst bei 
Kolhamna, westlich von Ny-Alesund, ist sie wieder an der KÃ¼st in dem Tyrrellfjellet 
Member aufgeschlossen - dieses TeilstÃ¼ck das im W schlieÃŸlic von der Scheteligfjellet 
Fault abgeschnitten wird, wird von CHALLINOR (1967) als Kolhamna Thrust bezeichnet. 
Irn W der Braggerhalv~ya, westlich der Scheteligfjellet Fault, durchschneidet die Basis- 
Ã¼berschiebun den Synklinenkurzschenkel und taucht flach nach NE ab, wobei sie in der 
Wordiekammen und Gipshuken Formation subparallef zur Schichtung zu verlÃ¤uf 
(HOLTEDAHL 191 3; CHALLINOR 1967; LUDW IG 1988; WUTHENAU 1988; WEBER 1990; PIEPJOHN 
et al. in Druck b) (Abb. 4-5). Die Ny-Alesund-Decke ist somit im W in Form einer 
tektonischen Klippe erhalten (BARBAROUX 1966; CHALLINOR 1967; WUmENAU 1988; WEBER 
1990; PIEPJOHN et al. in Druck) (Abb. 4-3, 4-5 Profile A-A', B-B', C-C'). Irn E dagegen wird 
die Decke von der Nielsenfjellet-Decke Ã¼berlagert 
Im N Ã¼berfÃ¤h die Decke am Scheteligfjellet zunÃ¤chs die Kiaerfjellet-Decke, die dort nur 
noch als Span entwickelt ist, und Ã¼berlager am Nordhang bereits die Kvadehuken-Decke 
(PIEPJOHN et al. in Druck b) (Abb. 4-3, 4-5 Profil B-B', 4-8). Im E der Halbinsel, jedoch 
auch bereits am nÃ¶rdliche Braggerfjellet (Br~ggertinden), liegt die NY-Alesund-Decke auf 
der strukturell deutlich tieferen Kongsfjorden-Decke (SAALMANN 1995; SAALMANN &
BROMMER 1997) (Abb. 4-5, Profil C-C'). Nach E Ã¼berfÃ¤h die Decke demnach immer tiefe- 
re Teile des Deckenstapels. 
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Abb. 4-16: Blick nach NW auf den westlichen Kiasrfiellet (Simlestuppet). Der untere und mittlere 
Hang wird aus den flach nach NE einfallenden Karbonaten der Wordiekammen Formation auf- 
gebaut, die zur Ki~rfjellet-Decke gehoren. Diese wird von der Ny-Alesund-Decke, bestehend 
aus dem Kurzschenkel der GroÃŸfaff mit Einheiten der Nielsenfjellet bis Kapp Starostin Forma- 
tion, Ãœberfahren Die Ny-Alesund-~berschiebung nutzt die Schichfflachen des Tyrrellfjellet Mem- 
bers als Gleitbahn und taucht zusammen mit diesen nach NE ab. 
Am Grensefjellet im E der Broggerhalvcaya bilden die Ã¼berkippte und mit 40-8O0 nach W 
bzw. NW einfallenden jungpalÃ¤ozoische Sedimente der Wordiekammen bis Kapp 
Starostin Formation (HOLTEDAHL 1913) den Synklinenkurzschenkel, der von der Nielsen- 
fjellet-Ãœberschiebun gekappt wird (BROMMER 1994). Die SchichtflÃ¤che und Ãœber 
Schiebungen weisen dort ungewÃ¶hnlich N-S bzw. NNW-SSE orientierte Streichrichtungen 
auf. Am Grensebreen biegen die Strukturen wieder in die auf der Broggerhalv~ya vor- 
herrschende WNW-ESE-Richtung um (Abb. 4-3). 
Am sÃ¼dliche Kiaerfjellet (Simlestuppet) sowie am westlichen Broggerfjellet (Roysa) ist 
besonders gut erkennbar, wie der steilstehende bis Ã¼berkippt Kurzschenkel von der 
Ãœberschiebun durchschnitten wird (Abb. 4-3, 4-5, 4-16). Am Osthang des Kiaerfjellets, 
der zum Traudalen einfallt, ist eine Abfolge von der Nielsenfjellet bis zur Kapp Starostin 
Formation aufgeschlossen, die den Gipfel und den NE-streichenden Grat bildet. Die post- 
kaledonischen Sedimente sind Ãœberkipp und fallen mit etwa 60-80' nach SSW bis SW 
ein. Der Kontakt zwischen dem Basement und der Ã¼berlagernde Broggertinden Forma- 
tion ist zwar gestÃ¶rt die Nielsenfjellet Formation gehÃ¶r aber dennoch zur Ny-Alesund- 
Decke, da der untere Hang aus Kalksteinen und Dolomiten der Wordiekammen Formation 
aufgebaut wird, die flach nach NE einfallen und zur strukturell tieferen Kiaerfjellet-Decke 
gehÃ¶ren Die NY-Alesund-Ãœberschiebun benutzt dabei vor allem die dÃ¼nnbankige 
entwickelten Schichten des Tyrrellfjellet Members als Gleithorizont (CHALLINOR 1967) und 
taucht ebenso wie diese flach nach NE ab (Abb. 4-16). Nach N wird die Schichtung 
flacher, am Stollnuten liegt sie nahezu horizontal und bildet den Synklinenlangschenkel, 
der weiter nÃ¶rdlic am Scheteligfjellet schlieÃŸlic flach nach SW einfallt. Am oberen 
Kiaerfjellet ist in der Nielsenfjellet Formation direkt oberhalb der NY-Alesund-Ãœber 
Schiebung in den Phylliten eine kleine Schuppenzone ausgebildet (Abb. 4-17). 
Am westlichen Broggerfjellet (Roysa) ist die Situation nahezu identisch, am sÃ¼dliche 
Berghang Ã¼berprÃ¤ allerdings eine jÃ¼nger Abschiebung das Bild. Hier wird der 
Kurzschenkel in der Ny-Alesund-Decke innerhalb der Wordiekammen Formation von einer 
etwa E-W streichenden Abschiebung mit Versatz nach N geschnitten (Abb. 4-5, Profil B- 
B') und dabei die Nielsenfjellet Formation aus ihrer strukturell hÃ¶here Position neben die 
steilstehenden Schichten der Wordiekammen Formation gebracht. Die Abschiebung setzt 
sich nach E zum nÃ¶rdliche Broggerfjellet (Broggertind) fort und durchschlÃ¤g dort das 
Tyrrellfjellet Member (Abb. 4-3, 4-5, Profil C-C', 4-18). Dort ist der Versatzbetrag allerdings 
geringer, sodass die StÃ¶run neben dem rein abschiebenden Betrag auch eine Kippung 
nach W beinhaltet. 
Die StÃ¶run am nÃ¶rdliche Broggertinden wird von bisherigen Bearbeitern (ORVIN 1934; 
CHALLINOR 1967; WUTHENAU 1988; PIEPJOHN et al. in Druck b) als Ãœberschiebun 
respektive die N~-Alesund-Ãœberschiebung gedeutet, die hier sehr steil nach N einfÃ¤ll und 
als Beweis fÃ¼ die Faltung dieser Ãœberschiebun angesehen wird. Die NY-Alesund- 
Ãœberschiebun ist gefaltet, wie schon an der Situation am Kiaerfjellet und bei Roysa 
erkannt werden kann (Abb. 4-5, Profile A-A', B-B', C-C'). Eine StÃ¶run am nÃ¶rdliche 
Br~ggertinden ist dadurch belegt, dass die Schichten des Tyrrellfjellet Members in einem 
Winkel aufeinander stoÃŸe (Abb. 4-18). Es gibt allerdings weder kinematische Indikatoren 
fÃ¼ eine Ãœberschiebun noch fÃ¼ eine Abschiebung. Die Interpretation einer Abschiebung 
wird in der vorliegenden Arbeit jedoch aus folgenden GrÃ¼nde favorisiert: Die Struktur der 
GroÃŸfalte die auch am sÃ¼dliche Broggerfjellet entwickelt ist, Ã¤hnel der Falte innerhalb 
der Ny-Alesund-Decke, wÃ¼rd aber den bisherigen Interpretationen zufolge zur Kiaerfjellet- 
Decke gehÃ¶ren Eine Fortsetzung der Falte in der NY-Alesund-Decke nach E ist jedoch 
NE SW 
Abb. 4-17: oben: Blick nach NE auf den Kiaerfiellet (Simlestuppef), der aus massigen Karbona- 
ten des M0rebreen Members aufgebaut wird, die von diinnbankigeren Dolomiten des Tyrrellfjel- 
Set Members Å¸berlager werden. Entlang der Ny-Alesund-Uberschiebung wurden Quarzite und 
Phyllite (dunkel) der Nielsenfjellet Formation auf die Sedimente (hel!) Qberschoben. In den Phyl- 
liten auf dem Gipfel bildete sich dabei eine kleine Schuppenzone aus (Detailbild unten, im obe- 
ren Bild oben rechts). 
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Abb. 4-18: Struktur des Br0ggerfjellets. Die Schichten der Ny-Alesund-Decke sind gefaltet und 
reprasentieren die Synkline der GroÃŸfalte Deren Ã¼berkippte RÃ¼ckschenke wird von einer Ab- 
schiebung mit Versatz nach N geschnitten, welche durch das TyrrellfjelIetMember verlauft (Mit- 
te), Diese Storung wird von anderen Autoren jedoch als die Ny-Alesund-Uberschiebung gedeu- 
tet (Challinor 1967; Wuthenau 1988; Piepjohn ef al. in Druck b)(unten). Die Ny-Alesund-Uber- 
schiebung fallt am sÃ¼dliche Br0ggerfjellet im Gegensatz zu AufschlÃ¼sse weiter im N steil 
nach N bis NE ein. Die Ãœberschiebun ist demnach gefaltet. Im S Ã¼berfahr die strukturell viel 
hUhere Trondheimijella-Decke die Kixrfjellet- und Ny-Alesund-Decke (Struktur des sÃ¼dliche 
Br0ggerfjeliets nach Ludwig 1988). 
wahrscheinlicher, denn fÃ¼ eine Faltenstruktur 
derartigen AusmaÃŸe in der Kieerfjellet-Decke 
gibt es keine Hinweise. Vor allem aber mÃ¼sst 
die NY-Alesund-Ãœberschiebun innerhalb von 
nur wenigen 100 m zwischen dem westlichen 
(R~ysa) und dem sÃ¼dliche Breggerfjellet 
stratigraphisch mindestens etwa 600 m von der 
Nielsenfjellet Formation in das Tyrrellfjellet 
Member auf-steigen, was ein steiles Auframpen 
und einen tektonischen Transport nach E 
impliziert. Zwar ist wÃ¤hren der Bildung der Ny- 
Alesund-Decke der Transport ursprÃ¼nglic 
etwas stÃ¤rke nach ENE gerichtet (Kap. 5.2, 
5.5), doch insgesamt sind die Ãœberschiebunge 
NE-vergent. Auch der Aufstieg Ã¼be diese sehr 
kurze Distanz ist kine-matisch nicht problemlos 
erklÃ¤rbar 
Die NY-Alesund-Ãœberschiebun streicht dem- 
nach etwas weiter im S des Breggerfjellets aus. 
Dieser Grat besteht hauptsÃ¤chlic aus der 
Br~ggertinden Formation, enthÃ¤l jedoch einge- 
schuppte Anteile der Nielsenfjellet Formation 
(LUDWIG 1988). Die sehr schlechten Aufschluss- 
verhaltnisse erschweren eine eindeutige struk- 
turelle Aufnahme. Die NY-Alesund-Ãœberschie 
bung muss jedoch innerhalb der Nielsenfjellet 
Formation verlaufen und relativ steil nach N 
abtauchen (Abb. 4-18). Da sie nÃ¶rdlic des 
Br~ggertinden wieder einen flachen Verlauf be- 
sitzt, muss sie gefaltet sein und ebenfalls eine 
Synkline bilden (CHALLINOR 1967; WUTHENAU 
1988; SAALMANN & THIEDIG 1997, 1998a,b; 
PIEPJOHN et al. in Druck b) (Abb. 4-18). 
Besonders gut ist die Falte am Zeppelinfjellet 
aufgeschlossen. Der Zeppelinfjellet besteht aus 
einer liegenden Synkline, die von zwei etwa W- 
E streichenden Abschiebungen mit Versatz 
nach N durchschnitten wird (ORVIN 1934; 
SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in Druck 
a,b) (Abb. 4-19). Sie wird am Westhang von 
mindestens 2 etwa N-S bis NNW-SSE 
streichenden Abschiebungen nach W versetzt. 
Die Falte besteht aus den post-kaledo-nischen 
Sedimenten von der Br~ggertinden bis zur Kapp 
Starostin Formation. Die Faltenachse liegt 
nahezu horizontal und streicht E-W (Abb. 4-20). 
Polpunktdiagramm der Falte am Zeppelinijellet 
Projektion. Schmidfsches Netz 
n = 65 N SchichfflÃ¤che 
, 
Unterhalb des Nordhangs verlÃ¤uf eine 
Aufschiebung (Zeppelin Thrust, ORVIN 
1934), an der die steilgestellten jungpa- 
Ã¤ozoische Schichten des Faltenkurz- 
schenkels nach N auf die flach liegenden 
tertiÃ¤re Sedimente des Synklinenlang- 
schenkels aufgeschoben werden (Abb. 
4-19). Die Aufschiebung ist nicht direkt 
aufgeschlossen. Von ORVIN (1934) wer- 
den jedoch die Kohleminen sÃ¼dlic Ny- 
Alesund detailliert beschrieben und 
mehrere Profilschnitte mit der Zeppelin 
Thrust als sÃ¼dlich Begrenzung des Ny- 
Alesund TertiÃ¤r-becken gezeichnet. Der 
Versatz betrÃ¤g nicht mehr als 200-300 
m, sodass es sich um eine 
untergeordnete "accomodation thrust" 
handelt (PIEPJOHN et al. in Druck a,b) 
oder eine sog. "out-of the-syncline thrust" Abb. 4-20: Polpunktdiagramm der SchichtiiZicher, 
der Wordiekammen Formation am Zeppelinfellet. (DA~~STROM 1g70)7 die in den Kernen 
Die Faltenachse liegt nahezu sohlig und streicht von Falten bei zu-nehmender Verengung 
etwa W-E, entstehen. PrÃ¤destinier ist diese Loka- 
litÃ¤ durch die Verdickung des Synkiinenkerns infolge der hier noch relativ mÃ¤chtige Ter- 
tiÃ¤rsedimente Die Zeppelin Thrust kÃ¶nnt durch den Schub bei der Platznahme der 
Nielsenfjellet-Decke oder bei spÃ¤tere Einengungsbewegungen im Synklinenkurzschenkel 
aktiviert worden sein, um die Kompression aufzufangen. Andererseits kÃ¶nnt es sich auch 
um eine reaktivierte Ã¤lter (?tertiÃ¤re StÃ¶run innerhalb der Ny-Alesund-Decke handeln. 
Westlich des Zeppelinfjellets streicht die Zeppelin Thrust im Breggerdalen wieder ubertage 
aus (s.u.) (SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in Druck a). 
Die relativ gÃ¼nstige AufschlussverhÃ¤ltniss geben gute Einblicke in die interne Struktur 
und Deformation der Ny-Alesund-Decke. Die flachen Schichten des Langschenkels sind 
kaum deformiert. In der NÃ¤h der Basisuberschiebung jedoch verstellen sich die Schichten 
und werden verfaltet und zu Schuppenstapeln und Duplexstrukturen deformiert. 
Unterhalb des Flugplatzes bei Kolhamna werden Kalksteine und Dolomite des Tyrrellfjellet 
Members auf Cherts der Kapp Starostin Formation, die bereits zur Kongsfjorden-Decke 
gehÃ¶ren uberschoben. Die nach SW einfallende Hauptuberschiebung spaltet sich in den 
Karbonaten in ZweigÃ¼berschiebunge auf, sodass die Kalksteine stark verschuppt werden. 
Die Cherts unterhalb der Ãœberschiebun sind intensiv zerschert, teilweise kataklastisch de- 
formiert, und lokal verfaltet (Abb. 4-21). Der Transport der Ny-Alesund-Decke erfolgte nach 
NE. Die Kataklasitzone in den Cherts der Kongsfjorden-Decke fÃ¤ll nach SE ein. Die 
intensive Deformation der Cherts steht vermutlich in Zusammenhang mit der NE-gerichte- 
ten Platznahme der Ny-Alesund-Decke. Durch die ungÃ¼nsti orientierte Schichtung (steil 
nach ESE einfallend, Bereich 2 in Abb. 4-21) werden die Cherts daher zerrieben, wobei 
die Scherung vor allem in einen Kataklasithorizont konzentriert wird. 
Im NE der Halbinsel bilden die Karbonate der Wordiekamrnen Formation auf dem 
Synklinenlangschenkel nÃ¶rdlic Haavimbfjellet bis Nielsenfjellet eine 330-500 m breite 
Schuppenzone (Granlietoppen-Schuppenzone, SAALMANN & BROMMER 1997): An mehreren 
kleinen Ãœberschiebungen die vermutlich von der HauptÃ¼berschiebun (Ny-Alesund-Ãœber 
schiebung) oder einem zu ihr subparallelen Abscherhorizont in der Tiefe abzweigen, wer- 
den die Kalksteine unter Bildung von mesoskopischen Falten, kleinen Duplexstrukturen, 
Schuppenstapeln und RÃ¼ckÃ¼berschiebung deformiert (Abb. 4-22). Der tektonische 
Transport ist generell nach NNE bis NE gerichtet. Mehrere N-S streichende und parallel 
zur Haavimbfjellet Formation verlaufende StÃ¶runge komplizieren das Bild. An einigen 
dieser nahezu saiger stehenden FlÃ¤che kÃ¶nne sinistrale Bewegungen nachgewiesen 
werden, die kontemporÃ¤ mit Bewegungen an der Haavimbfjellet Fault sind. Einige dieser 
FlÃ¤che wurden wÃ¤hren einer spÃ¤t bis post-tektonischen Extenstonsphase als Ab- 
schiebungen reaktiviert. 
Im S werden die Kalksteine der Wordiekammen Formation der Ny-Alesund-Decke von 
Phylliten und Quarziten der Nielsenfjellet Formation Ã¼berlagert die entlang der Nielsenfjel- 
let-Ãœberschiebun auf die post-kaledonischen Sedimente Ã¼berschobe werden (BROMMER 
1994; SAALMANN 1995; SAALMANN & BROMMER 1997; PIEPJOHN et al. in Druck b). Es ist nicht 
auszuschlieÃŸen dass die Bildung der Schuppenzone in den Karbonaten erst wÃ¤hren der 
Bewegung dieser groÃŸe DeckenÃ¼berschiebun initiiert wurde. 
Die an deckenintemen Ãœberschiebunge ausgesprochen intensive interne Deformation der 
Ny-Alesund-Decke kann im westlichen Braggerdalen, direkt unterhalb des Westhangs des 
Zeppelinfjellets studiert werden, wo der Gletscherbach der Ã¶stliche SeitenmorÃ¤n des 
o UberschiebungsflÃ¤che HA SchichfflÃ¤che 
Abb. 4-21: Ausstrich der Ny-Alesund-Ã¼berachiebun an der KÃ¼st bei Kolhamna westlich von 
Ny-Alesund unterhalb des Flugplatzes. Die Kalksteine und Dolomite des Tyrrellfjellet Members (Ny-Alesund- Decke) werden durch mehrere ZweigÃ¼berschiebunge intensiv verschuppt und 
auf stark zerscherte Cherts der Kapp Starostin Formation Å¸herschoben die bereits zur 
Kongsfjorden-Decke gehoren. Die in den Stereogrammen dargestellten Polpunkte sind Mittel- 
werte aus 68 Messungen. 
Austre Br~ggerbreen infolge des Abschmelzens des Gletschers einen relativ neuen 
Aufschluss freigelegt hat, der im folgenden als "Orvin Gorge" bezeichnet wird, um 
Verwechslungen mit dem Ã¶stlic benachbarten Broggerdalen zu vermeiden. 
Im nÃ¶rdliche Aufschlussbereich der "Orvin Gorge" streicht die oben erwÃ¤hnt Zeppelin 
Thrust aus, an der die jungpalÃ¤ozoische Sedimente auf tertiare Ton- und Sandsteine 
Ã¼berschobe werden (SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in Druck a)(Abb. 4-23, 4-24). 
Wie die intensive Verschuppung in den jungpalÃ¤ozoische Schichten zeigt, wurde die 
Bewegung dabei nicht von einer einzelnen diskreten StÃ¶rung sondern von mehreren Uber- 
schiebungen aufgenommen. 
Im untersten/nÃ¶rdlichste Profilbereich sind grÃ¼nlich tertiare Sandsteine der Br~gger- 
Abb. 4-22: Profil durch den fertiaren Schuppenstapel in Kalksfeinen der Wordiekammen Forma- 
tion innerhalb der Ny-Alesund-Decke nordlich Haavimbijellet~G0nlietoppen. Entlang der Niel- 
senijellef-Ãœberschiebun wird das krisfalline Grund ebirge auf die Wordiekammen Formation 
transportiert. In den Kalken werden an von der Ny-llesund-Ã¼berschiebun abzweigenden Sf6- 
rangen Schuppensfapel und Duplexsfrukfuren gebildet. 
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Abb. 4-24: Strukturkarte der "Orvin Gorge" im westlichen Br0gger- 
dalen unmittelbar Ostlich des Austre Broggerbreen. 
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Abb. 4-24: Interne Deformation der Ny-Alesund-~ecke westlich Br0ggerdalen ("Orvin Gorge"). Das Profil stellt ,die Strukturen an der westlichen Auf- 
schlusswand dar. Der untere Aufschlussbereich ist vergroÃŸert Der steile Faltenkunschenkel wird von mehreren Uberschiebungen geschnitten unter Bi/- 
dung einer Schuppenzone mit intensiver Scherung und Kataklasitbildung. 
breen Formation aufgeschlossen. Sie sind offen verfaltet (PIEPJOHN et al. in Druck a), die 
Orientierungen der Faltenachsen schwanken jedoch mit zunehmender Entfernung von der 
Zeppelin Thrust von zunÃ¤chs W-E nach eher WSW-ENE bis SW-NE (Abb. 4-23). 
Unmittelbar unterhalb der Zeppelin Thrust, welche selber nicht direkt aufgeschlossen ist, 
wurden 1996 temporÃ¤ eng verfaltete, tertiÃ¤r Siltsteine im Bachbett freigelegt. Nach S 
folgt eine stark verschuppte und zerscherte Deformationszone in den Cherts und vor allem 
in den glaukonitischen Sandsteinen der Kapp Starostin Formation. Das sedimentÃ¤r 
GefÃ¼g ist grÃ¶ÃŸtentei vÃ¶lli zerstÃ¶rt An wenigen Stellen kann noch die nach SE einfal- 
lende Schichtung identifiziert werden, wÃ¤hren das Gestein ansonsten von engstÃ¤ndige 
ScherflÃ¤che und einer steil nach N einfallenden Schieferung sT, durchzogen wird. Zu- 
sÃ¤tzlic sind steile SSW-NNE streichende Scherflachen entwickelt (SAALMANN et al. 1997; 
PIEPJOHN et al. in Druck a). Die Kapp Starostin Formation wird nach S von einer Ãœber 
schiebung begrenzt, an der die Karbonate des Tyrrellfjellet Members der oberen Wordie- 
kammen Formation auf die oberpermischen Einheiten Ãœberschobe werden. Auch die 
Kalksteine sind unter Ausbildung von kleinen Duplexstrukturen und Schuppenstapeln von 
mehreren ZweigÃ¼berschiebunge zerlegt (SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in Druck 
a) (Abb. 4-23, 4-24). Der sich anschlieaende Aufschlussbereich innerhalb der 
Wordiekammen Formation ist nicht mehr derart stark beansprucht: Die Schichtung fallt 
steil nach N ein und weist eine weitstÃ¤ndige nach S einfallende Schieferung auf (Abb. 4- 
24). In dieser Schichtenfolge ist der Fusulinenkalkstein als basaler Leithorizont des Tyrrell- 
fjellet Members aufgeschlossen (Brucebyen Beds), sodass die Einheiten mit Sicherheit 
der oberen Wordiekammen Formation zugeordnet werden kÃ¶nnen Im weiteren Verlauf 
nach S sind beiderseits des Gletscherflusses unterschiedliche Niveaus angeschnitten, d.h. 
eine Abschiebung streicht in diesem Abschnitt genau in dem Bachbett aus ("Orvin Gorge 
Fault") (Abb. 4-23). Auf der westlichen Seite sind weiterhin Kalksteine der Wordiekammen 
Formation aufgeschlossen, die in eine liegende Antikline und eine Synkline gefaltet sind, 
vermutlich ParasitÃ¤rfalte auf dem Schenkel der groÃŸe Synkline, welche sowohl durch 
mehrere Ãœberschiebunge als auch einzelne jÃ¼nger Abschiebungen versetzt werden 
(Abb. 4-24). 
Die Ostseite der "Orvin Gorge" ist durch eine komplex deformierte Zone aus Schichten der 
Gipshuken, Kapp Starostin und oberen Wordiekammen Formation gekennzeichnet. Im S 
sind mit etwa 50" nach NNW einfallende Dolomite des Tyrrellfjellet Members aufgeschlos- 
sen, die nach N von einer chaotischen Scherzone in der Kapp Starostin und Gipshuken 
Formation begrenzt wird. Die glaukonitischen Sandsteine und Cherts der Kapp Starostin 
Formation bilden dabei einen groÃŸen lentikularen, phakoidartigen ScherkÃ¶rper der an 
zwei divergierenden Ãœberschiebun in einer Art Pop-up-Struktur zwischen die Gipshuken 
und Wordiekammen Formationen gequetscht wurde (Abb. 4-23, 4-25). Das InterngefÃ¼g 
der oberpermischen Sedimente wurde durch die Ausbildung mehrerer interner Zweig- 
Ã¼berschiebunge weitgehend zerstÃ¶rt Innerhalb und auÃŸerhal des ScherkÃ¶rper zeigen 
mehrere HamischflÃ¤che Bewegungen nach NNW bzw. SSE an. Durch Fluide sind sowohl 
der gesamte PhakoidkÃ¶rpe als auch die umgebenden gelben Dolomite der Gipshuken 
Formation grÃ¼ verfÃ¤rbt Die Herkunft dieser LÃ¶sunge ist nicht bekannt, doch haben die 
Fluide hÃ¶chstwahrscheinlic die glaukonitischen Sandsteine passiert. Eine GrÃ¼nfÃ¤rbu 
von Gesteinen in der NÃ¤h von Ãœberschiebungen die auch die obere Kapp Starostin 
Formation einbeziehen, ist auch an anderen AufschlÃ¼sse auf der Braggerhalvaya zu 
beobachten (z.B. am Sl6ttofjellet). NÃ¶rdlic dieser Zone sind die Karbonate des 
Tyrrellfjellet Members vergleichsweise gering deformiert. Die Schichten fallen steil nach 
Abb. 4-25: Profil durch die Ostliche Seite der oberen "Orvin Gorge'! In einer kleinen 
Schuppen- und Phakoidzone an einer RÃ¼ckÃ¼berschiebu werden engstandig zerscherte 
glaukonitische Sandsteine und Cherts der Kapp Starostin Formation (KSt) unter Ausbil- 
dung .einer M61ange-Zone zwi'schen Dolomite des Tyrrelltjellet Mernbers (T0 und der 
Gipshuken Formation (Gh) gequetscht. 
NNW ein. In den sich nÃ¶rdlic anschlieÃŸende Dolomiten der Gipshuken Formation ist 
erneut eine Ãœberschiebungszon entwickelt. Nach N wird das Profil schlieÃŸlic von 
quartÃ¤re MorÃ¤nenmateria und Schutt bedeckt. 
Abweichend von den sonst in der Ny-Alesund-Decke vorherrschenden NNE- bis NE- 
Richtungen ist der tektonische Transport in der "Orvin Gorge" nach N bis NNW gerichtet. 
Die Entwicklung ist jedoch etwas komplexer: In einigen Aufschlussbereichen sind neben 
StorungsflÃ¤chen die eine NNW-SSE-Konvergenz zeigen und damit gut mit den 
vorherrschenden Ãœberschiebungsrichtunge in der "Orvin Gorge" korrespondieren, auch 
FlÃ¤che Ã¤hnliche Orientierung mit Bewegungsanzeigern nach NE entwickelt. Daher kann 
eine mehrphasige Entwicklung mit einer lokalen Reaktivierung bestimmter FlÃ¤che an- 
genommen werden, wobei die NE-Richtung deutlich schwÃ¤che und eher lokal entwickelt 
oder erhalten ist. Es konnte jedoch keine direkte Ãœberlagerun der Harnischstriemen auf 
einer FlÃ¤ch gefunden werden, die eine relative zeitliche Zuordnung ermÃ¶gliche wÃ¼rde 
Neben dem Einblick in die interne Deformation der Ny-Alesund-Decke liegt die Bedeutung 
des Aufschlusses in der "Orvin Gorge" darin, dass hier der einzige Aufschluss der Zep- 
pelin Thrust vorhanden ist, welche ansonsten nur noch bis 1962 untertage in den Kohle- 
minen untersucht werden konnte. Hier wird zudem deutlich, dass die tertiÃ¤re Sedimente 
in die Ãœberschiebungstektoni einbezogen sind (SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in 
Druck a)(Kap. 5.8). 
4.2.2.2 Nielsenfjellet-Decke 
Die Nielsenfjellet-Decke ist die erste Decke, die zum grÃ¶ÃŸt Teil aus den Gesteinen des 
kaledonischen Basements aufgebaut wird. Sie reprÃ¤sentier die Antikline der GroÃŸfalt 
und Ã¼berfÃ¤h Ã¶stlic der Scheteligfjellet Fault die Synkline der Ny-Alesund-~ecke 
(SAALMANN & BROMMER 1997; PIEPJOHN et al. in Druck b). Im W ist sie dagegen erodiert. 
An ihrem Aufbau sind im Gegensatz zur NY-Alesund-Decke, welche noch die gesamte 
post-kaledonische Stratigraphie aufweist, fast ausschlieÃŸlic die Phyllite und Quarzite der 
Nielsenfjellet Formation beteiligt. Nur nÃ¶rdlic des Haavimbfjellets und Nielsenfjellets lie- 
gen den kristallinen Einheiten noch Sedimente der Bruggertinden, Scheteligfjellet und un- 
teren Wordiekammen Formation auf und stellen Reste des ansonsten auf der 
Braggerhalbinsel erodierten Antiklinenkurzschenkels dar (LUDWIG 1988; BROMMER 1994; 
SAALMANN 1995; PIEPJOHN et al. in Druck b). Die Schichten fallen steil mit 60-7O0 nach SW 
ein, wobei die Braggertinden Formation am Nordhang des Haavimbfjellets mit pedogenem 
Kontakt auf rÃ¶tlic verfÃ¤rbte Phylliten und Quarziten des kristallinen Basements aufliegt 
(LUDWIG 1988, SAALMANN 1995) (Abb. 4-26). Aufgrund des brekziÃ¶se Erscheinungsbildes 
wurde die Kontaktzone demgegenÃ¼be von ORVIN (1 934) als kataklastische StÃ¶rungsbrek 
zie interpretiert. Etwa 10 m unterhalb des Aufschlusses fallen die grauen Kalksteine der 
Wordiekammen Formation flach nach SW ein und gehÃ¶re daher zur Ny-Alesund-Decke. 
Eine Ã¤hnlich Situation mit einer steilen und Ãœberkippte Schichtfolge aus mittel- bis ober- 
karbonischen Einheiten kann zwar auch nÃ¶rdlic des Nielsenfjellets beobachtet und 
ebenfalls als Kurzschenkel rekonstruiert werden (BROMMER 1994; SAALMANN & BROMMER 
1997). Dort ist jedoch der Kontakt zum Basement nicht aufgeschlossen. Aber auch unter- 
halb dieses Aufschlusses wird die Wordiekammen Formation von einer Ãœberschiebun 
durchschnitten, wobei die Ausbildung einer breiten Schuppenzone zu intensiven Defor- 
mationen in den Kalksteinen fÃ¼hr (Abb. 4-27). Zwar kann nicht mit absoluter Sicherheit 
gesagt werden, ob die Kalksteine noch zur Ny-Alesund-Decke gehÃ¶re und damit Teil der 
durch ZweigÃ¼berschiebunge ebenfalls intensiv verschuppten Grmlietoppen-Schuppen- 
Zone gehÃ¶rt Die tektonische Position direkt unterhalb der Ã¼berkippte Breggertinden und 
Scheteligfjellet Formation des Antiklinenkurzschenkels sowie das steile Einfallen der 
Schichtung sind jedoch Hinweise dafÃ¼r dass in diesem Aufschluss die Nielsenfjellet- 
Ãœberschiebun ausstreicht. Die Schichtung fÃ¤ll steil nach SSW ein. Eine Ãœberschiebun 
gen wurde zusammen mit den Schichten gefaltet und fÃ¤ll steil nach NNE ein (Abb. 4-27). 
Der obere Aufschlussbereich besteht aus intensiv gescherten Kalksteinen, in denen weder 
Schichtung noch Schieferung erkennbar sind, sondern nahezu alle FlÃ¤che einen sigmoi- 
dalen Verlauf besitzen und Scherflachen (CT), kleine Duplexstrukturen und Ãœberschie 
bungen darstellen (Abb. 4-27). Diese gebogenen Ãœberschiebunge schneiden die gefalte- 
te, steil nach NNE einfallende Ãœberschiebung Ã„hnlic wie am Kiaerstranda-Profil (Kap. 
4.2.1.3) ist somit auch hier eine Entwicklung zu verzeichnen von zunÃ¤chs flachen 
(schichtflÃ¤chen-subparallelen Detachments, die nachfolgend verfaltet und verkippt und 
schlieÃŸlic von weiteren Ãœberschiebunge ("overstep" oder "out-of-sequence thrusts") 
durchschnitten werden. 
Am oberen Austre Braggerbreen sind direkt Ã¶stlic der Scheteligfjellet Fault isoklinal ver- 
faltete Marmore der Steenfjellet Formation Ã¼be graue Kalksteine der Wordiekammen For- 
mation geschoben worden (Abb. 4-3, 4-28). Etwas weiter sÃ¼dlic streicht die Bogegga- 
Ãœberschiebun aus. Die Steenfjellet-Marmore gehÃ¶re zur Nielsenfjellet-Decke, zu der 
auch die permokarbonischen Kalksteine gezÃ¤hl werden mÃ¼ssen Diese sind infolge der 
Ãœberschiebun verfaltet und durch die Bildung von Zweig- und RÃ¼ckÃ¼berschiebung zu 
einer Dreiecksstruktur verschuppt (Abb. 4-28). Dies ist demnach eine weitere LokalitÃ¤t wo 
in der Nielsenfjellet-Decke Relikte der post-kaledonischen Sedimente erhalten sind. Die 
Entstehung der deckeninternen Ãœberschiebun zwischen den Steenfjellet-Marmoren und 
den Sedimenten wurde vermutlich durch die Platznahme der Bogegga-Decke initiiert, die 
in beiden relativ inkompetenten Gesteinseinheiten zur Ausbildung von Scher- und Ãœber 
schiebungsflachen fÃ¼hrte 
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Abb. 4-26: Winkeldiskordanz zwischen dem kaledonischen Basement und den post-kaledonischen Sedimenten am Nordhang des Haavimbfjellefs. Die 
pragende Foliation s2 in den Phylliten und Quarziten der Nielsenfjellet Formatio.n wird offen verfaltet. Die 64-Faltenachsen fallen nach NW ein. Zusatz- 
lieh werden die Falten von sprOden Scherflachen durchzogen, die der tertiaren Uberschiebungste~onik zuzuordnen sind. Im OstlichenProfilabschnitt la- 
gern oberkarbonische Å¸berkippt Sedimente der Breiggertinden und Scheteligfjellet Formation mit pedogenem Kontakt auf den Phylliten - die Kontakf- 
Zone wird von einem Calcretehorizont gebildet. 
Abb. 4-27: Wahrend der Migration der Nielsenijellet-Decke gebildete Falten- und Schup nzone in Kalksteinen der Wordiekammen Formation nordlich 
des Nielsentje!lets. Entlang der Nielsen@ellet- Uberschiebung wird die htikline (mit UbeGpten Resten der Sedimentauliage) nach NNE auf den Synkli- 
nenlang- schenke! Ny-Alesund-Decke Uberschoben. Durch Ausbildung mehrerer Zweigaberschiebungen werden die Karbonate der Wordiekammen For- 
mation innerhalb der Nielsentjellet-Decke intensiv verschuppt. 
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Abb. 4-28: Ãœberschiebun prakambrischer Marmore der Steenfiellet Formation auf Kalksteine 
und Dolomite der jungpalaozoischen Wordiekammen Formation am oberen Austre Br0ggerbre- 
en, Sowohl die Marmore als auch die permokarbonischen Sedimente gehoren zur Nielsenfiel- 
Set-Decke. Die StOrungen stellen deckeninterne Ãœberschiebunge dar, die bei Ausgleichbewe- 
gungen bei der Migration der strukturell hoheren Bogegga-Decke gebildet wurden. 
Im E der Br~ggerhalv~ya versetzen mehrere N-S bis NNE-SSW Storungen die Nielsen- 
fjellet-Ãœberschiebun (BROMMER 1994; SAALMANN 1995; SAALMANN & BROMMER 1997; 
PIEPJOHN et al. in Druck b). Darunter ist die Haavimbfjellet Fault (SAALMANN 1995) die 
markanteste StÃ¶run im NE der Halbinsel (Abb. 4-3). Die meisten Storungen besitzen 
einen sinistralen Bewegungssinn, es sind jedoch auch einige dextrale vertreten. Sie stellen 
QuerstÃ¶runge ("tear faults") dar, die wÃ¤hren der Migration der Nielsenfjellet-Decke 
gebildet wurden, um unterschiedliche deckeninterne Versatzweiten einzelner Segmente 
auszugleichen. Die NNE-SSW bis N-S-Orientierung der StÃ¶runge ist einerseits durch den 
NE-Transport bedingt, andererseits implizieren sie alte (?karbonische), reaktivierte Linea- 
mente, die mÃ¶glicherweis zuvor bereits als schrÃ¤g bzw. laterale Rampen wirkten. 
Die Nielsenfjellet-Ãœberschiebun streicht, von den N-S bis NE-SW verlaufenden 
QuerstÃ¶runge versetzt, nahezu parallel zur KÃ¼st in NW-SE-Richtung an den Berg- 
hÃ¤nge vom Zeppelinfjellet im W Ã¼be Sherdahlfjellet, SlZittofjellet, Haavimbfjellet und Niel- 
senfjellet aus und biegt in ihrem weiteren Verlauf am Grensefjellet nach SSE um 
(BROMMER 1994; SAALMANN 1995; PIEPJOHN et al. in Druck b) (Abb. 4-3), wo sie den Ã¼ber 
kippten Synklinenkurzschenkel der Ny-Alesund-Decke in einem etwas hÃ¶here Niveau als 
weiter westlich schneidet. 
Am Haavimbfjellet schneidet die Nielsenfjellet-Ãœber-schiebun den Kurzschenkel in einem 
groÃŸe Winkel. Am Grensefjellet verlÃ¤uf die Ãœberschiebun demge-genÃ¼be subparallel 
zur Schichtung der Wordiekarn-men Formation (Abb. 4-29). Hier fÃ¤ll die Schichtung im 
Ã¼berkippte Kurzschenkel nur mit etwa 40' nach W ein (Haavimbfjellet: 60-7O0 nach SW). 
Dieser flachere Winkel sowie die wÃ¤hren dieser Phase eher ENE-gerichtete Kompression 
(vgl. Kap. 5.2, 5.5) begÃ¼nstige die Nutzung der SchichtflÃ¤che als Gleit-bahnen fÃ¼ die 
Ãœberschiebung Hinzu kommt, neben der gÃ¼nstige Orientierung dieser prÃ¤-existierende 
AnisotropienflÃ¤chen dass am Grensefjellet hÃ¶chst-wahrscheinlic die siliziklastischen 
3 Gesteine des mittleren Karbons primÃ¤ fehlen (Kap. 
7 3.1.1.2), sodass die im Vergleich dazu inkompe- tenteren Karbonate auf dem Basement liegen und 
U dadurch eine schwÃ¤cher mechanische Kopplung 
. zwischen diesen Gesteinsein-heiten existiert, was 
3: eine schichtparallele Scherung fÃ¶rdert 
3- 
Die Nielsenfjellet-Ãœberschiebun durchschneidet die 
Falte in zwei unterschiedlich hohen Niveaus: Im W 
&- 3 (zwischen Zeppelinfjellet und Nielsenfjellet) ÃœberfÃ¤h 
'SS) die Decke den Langschenkel der Synkline der Ny- 2s 
<u Alesund-Decke (Abb. 4-5, Profile E-E' bis H-H'), am 20 
o Grensefjellet sind noch groÃŸ Bereiche des Ã¼berkipp 
--C $ ten Kurzschenkels innerhalb der Ny-Alesund-Decke s .-. 
Qc aufgeschlossen, der in einem strukturell etwas hÃ¶ 3% % . ~ i  heren Niveau geschnitten wird (Abb. 4-29). Auch dies 
o m .  ist mit der eher ENE-gerichteten Kompression er- 
g klÃ¤rbar die dementsprechend zu einem Aufstieg der 
Ãœberschiebun in stÃ¤rke Ã¶stlich Richtungen fÃ¼hrt S% 
N Y  ZK 
.k= $3 4.2 3 Aufbau und interne tertiÃ¤r Deformation der 
IC? 
<u 5 Kristallindecken 
5% 
'- 0 8^  0,s Neben der Nielsenfjellet-Decke kÃ¶nne drei weitere 
$ 3  Decken im kristallinen Grundgebirge identifiziert wer- 
-3 fcQ den, die hauptsÃ¤chlic im E der Halbinsel vertreten 
$ sind: Die Bogegga- und Trondheimfjella-Decke 2 ~ P I E P J O H N  .- et al. in Druck b) bauen die zentrale, 
3 C sÃ¼dlich und Ã¶stlich Halbinsel auf und werden im S % von der Engelskbukta-Decke Å¸berfahre (Abb. 4-3). Â¥^U fc 5 Aufgrund der komplexen und polyphasen prÃ¤-tertiÃ¤r 
% (kaledonischen) Deformation (SAALMANN in Vorb.) sind s .- &:S im kristallinen Grundgebirge tertiÃ¤r Strukturen anders 
m 5 als in den Sedimenten nicht so deutlich erkenn- und 
identifizierbar. Die Deckenuberschiebungen sind in 
C 2 2 <n den Schiefern in der Regel nicht auffÃ¤lli ausgebildet, + .- 
& 2. da die Ãœberschiebunge sich dort zumeist nicht stark 
Å 2 auffÃ¤chern sondern eher diskrete FlÃ¤che benutzen, 8 die subparallel zu vorgezeichneten GefÃ¼geelemente 
5 fc verlaufen (2.B. zur prÃ¤gende kaledonischen 
k3ch ie fe rung ) .  Die Kartierung der Decken und die $3 Identi-fizierung der Ãœberschiebunge im Kristallin 
""2 erfolgt daher in den meisten FÃ¤lle anhand von Q S ~ .  Q pndirekten Hinweisen. 
Abb. 4-30: Aufschluss der Bogegga- 
Decke als tektonische Kl ipp am 
Gipfel des Haavimbflellets (NordkÃ¼ 
ste iistliche Br0ggerhalv0ya). Die 
Bogegga-Uberschiebung besitzt ei- 
nen listrischen Verlauf. Am unteren 
Nordhang des Haavimbflellets sind 
in der Nielsenfjellet-Decke (in der 
Skizze grau) Ã¼berkippt karbonische 
Sedimente der Antikline erhalten. 
4.2.3.1 Bogegga-Decke 
Die Bogegga-Decke ist nur Ã¶stlic der Scheteligfjellet Fault aufgeschlossen und besteht 
ausschlieÃŸlic aus den Metamorphiten der Bogegga Formation (PIEPJOHN et al. in Druck 
b). Die Decke baut groÃŸ Bereiche der Ã¶stliche Braggerhalv0ya auf und erstreckt sich in 
WNW-ESE-Richtung vom Steenfjellet im W Ãœbe den Welderryggen zur Bogegga (Abb. 4- 
3) und kann weiter sÃ¼dÃ¶stli der Br~ggerhalv~ya zur Holtafjella verfolgt werden (PIEPJOHN 
et al. in Druck b). 
Direkt aufgeschlossen ist die Bogegga-Ãœberschiebun am Gipfel des Haavimbfjellets, wo 
die Bogegga-Decke in Form einer tektonischen Klippe erhalten ist (Abb. 4-30). Entlang 
einer listrischen FlÃ¤ch werden Glimmerschiefer der Bogegga Formation auf die Phyilite 
und Quarzite der Nielsenfjellet Formation Ãœberschobe und bilden eine tektonische Klippe. 
Diese Klippe ist der einzige eindeutige Hinweis auf einen Ãœberschiebungskontak der 
Bogegga Formation zu den Kristallineinheiten im N. Sonst ist die ~ogegga-Ãœberschiebun 
nirgendwo aufgeschlossen. Die Marmore der Steenfjellet Formation liegen konkordant auf 
der grÃ¼nschieferfazielle Nielsen 
fjellet Formation. Im S folgt die amphibolitfazielle Bogegga Formation, sodass die Ãœber 
schiebung sÃ¼dlic der Steenfjellet Formation zwischen diesen beiden Einheiten verlÃ¤uf 
(Abb. 4-3). Ein weiteres Indiz fÃ¼ die Existenz einer Ãœberschiebun zwischen der Bogegga 
und der Nielsenfjellet Formation sind die am nÃ¶rdliche Bj~rvigfjellet und Steenfjellet 
eingeschuppten und gefalteten post-kaledonischen Sedimente, die aufgrund ihrer 
strukturellen Position zur Nielsenfjellet-Decke gehÃ¶re mÃ¼sse (Kap. 4.2.2.2) und im S 
von Schiefem der Bogegga Formation an einem StÃ¶rungskontak Ã¼berlager werden (Abb. 
4-28). 
Typische tertiÃ¤r GefÃ¼geelement (Duplexstrukturen, Schuppenstapel) sind nicht 
beobachtbar. Am sÃ¼dliche Steenfjellet, westlich des Steenbreen, sind sprÃ¶d Scher- 
flÃ¤che in den Glimmerschiefern und Kalksilikatgesteinen entwickelt, die die kaledo- 
nischen duktilen GefÃ¼geelement in einem groÃŸe Winkel schneiden. Im DÃ¼nnschliff 
bereich sind schmale, irregulÃ¤ verlaufende kataklastische Scherzonen schrÃ¤ zur prÃ¤gen 
den Foliation zu beobachten, in denen Quarz-, Hellglimmer- und Klinozoisitkristalle verbo- 
gen bzw. zerschert werden. Auch am nÃ¶rdliche Welderyggen sind lokal schmale Katakia- 
sitzonen entwickelt Auch TAPPE (1989) erwÃ¤hn katakiastische Scherungen im DÃ¼nnschlif 
fbereich von Proben der Bogegga Formation nahe der ~rondheimfjella-Ãœberschiebung 
Das Alter dieser Spmdverformung kann nicht mit Sicherheit ermittelt werden, eine ZugehÃ¶ 
rigkeit zur tertiÃ¤re Ãœberschiebungstektoni ist wahrscheinlich. Vermutlich handelt es sich 
um untergeordnete deckeninterne ~tÃ¶rungs-(?Ãœberschiebungs flÃ¤chen von denen mit 
Sicherheit mehrere im gesamten Basementkomplex existieren, um die Kompression im 
ansonsten starr als Block transportierten Kristallin auszugleichen. Die sprÃ¶de StÃ¶rungs 
zonen sind jedoch in der Regel nicht deutlich und groÃŸrÃ¤um entwickelt und bleiben daher 
meist verborgen. 
4.2.3.2 Trondheimfjella-Decke 
Auch die Trondheimfjella-Decke (MANBY 1988) besteht ausschlieÃŸlic aus Gesteinen des 
Basements (den grÃ¼nschieferfazielle Metapeliten und Karbonaten der Trondheimfjella 
Formation) und ist nÃ¶rdlic der Engelskbukta und sÃ¼dlic des Uversbreen an der 
Trondheimfjella aufgeschlossen (MANBY 1988; TAPPE 1989; LOSKE 1989; PIEPJOHN et al. in 
Druck b). Schon aufgrund des Metamorphosesprungs mÃ¼sse auch die aus amphibolit- 
fazielle Gesteinen bestehende Bogegga- und die aus grÃ¼nschieferfazielle Einheiten 
aufgebaute Trondheimfjella-Decken durch eine StÃ¶run getrennt sein, die nicht zwingend 
eine Ãœberschiebun sein muss, da auch prÃ¤-tertiÃ¤ Blocktektonik (z.B. im Karbon) diese 
unterschiedlich alten und metamorphen Einheiten nebeneinander gebracht haben kann. 
Eine Ãœberschiebun ist jedoch deutlich am Nordosthang des Bjarvigfjellets sichtbar, wo 
rote Siltsteine und gelblich verwitternde KalksteineIDolomite der oberen Braggertinden 
Formation zwischen die Phyllite der Trondheimfjella Formation und Glimmerschiefer und 
Marmore der Bogegga Formation eingeschuppt wurden (LUDWIG 1988; TAPPE 1989; MANBY 
1988; PIEPJOHN et al. in Druck b) (Abb. 4-31). Die wulstigen, listrisch verbogenen und 
glattpolierten ÃœberschiebungsflÃ¤ch in den Karbonaten fallen nach SW ein. 
Die Trondheimfjella-Decke bildet die erste kristalline Deckeneinheit, die beiderseits der 
Scheteligfjellet Fault ansteht (PIEPJOHN et al. in Druck b). WÃ¤hren sie im E die Bogegga- 
Decke Ã¼berfÃ¤hr Ã¼berlager sie westlich der Scheteligfjellet Fault jedoch die strukturell 
wesentlich tiefere Kiserfjellet-Decke (Abb. 4-3). 
Typische tertiÃ¤r DeformationsgefÃ¼g sind in der Trondheimfjella-Decke nicht entwickelt. 
LOSKE (1989) kartiert am Nordhang der Trondheimfjella eine deckeninterne Ãœberschiebun 
zwischen den karbonatischen Diamiktiten im N und den sÃ¼dlic anschlieÃŸende Quarz- 
Karbonatschiefern, die in ihrer Fortsetzung nach W in die Phyllite aufsteigt. Diese interne 
Ãœberschiebun wird von PIEPJOHN et al. (in Druck b) weiter nach WNW bis zur Schetelig- 
fjellet Fault fortgesetzt. Auf der Braggerhalvaya kann allerdings ein Uberschiebungs 
Kontakt zwischen den karbonatischen Diamiktiten und den Phylliten nicht beobachtet 
Abb. 4-31: Trondheimfjella-Uberschiebung: Am 
n6dlichen Bj0rvigfjellet werden zwischen die 
Tmndheimfjella-Decke (im S) und die Bogegga- 
Decke (im N) gelblich verwitternde Dolomite (D) 
und rote Sitt- und Sandsteine der oberen Brw-  
gertinden Formation eingeschuppt. Die Schichten 
fallen steil mit 78O nach SW ein. Sie werden von 
steil nach W einfallenden SeheflÃ¤che und listri- 
sehen Uberschiebungen geschnitten, welche mit 
etwa 58* nach SSW einfallen. Harnische auf den 
ScheMachen indizieren einen Transport nach NE, 
werden. Die von LOSKE (1989) an der nÃ¶rdliche Trondheimfjella kartierte Ãœberschiebun 
verlauft nach W innerhalb kurzer Distanz ( 1 km) in stratigraphisch hÃ¶her Anteile der 
Formation auf, sodass sie in ihrem weiteren Verlauf hÃ¶chstwahrscheinlic innerhalb weni- 
ger km bereits von der Engelskbukta-Decke abgeschnitten wird (Abb. 4-3) und im Bereich 
der Br~ggerhalv~ya entweder weiter sÃ¼dlic unterhalb der Engelskbukta-Decke auftreten 
wÃ¼rd oder aber eine kleinere Struktur darstellt und keine derartigen AusmaÃŸ besitzt. 
SÃ¼dÃ¶stli der Br~ggerhalbinsei sind am Nordosthang der Trondheimfjella Sedimente der 
Br~ggertinden Formation in Form von tektonischen Schuppen eingeschaltet (OHTA et al. 
in Druck; HJELLE et al. in Vorb), am Bispesetet sind Schuppen der Orustdalen Formation 
involviert (PIEPJOHN et al. in Druck b). 
4.2.3.3 Engelskbukta-Decke 
Die Engelskbukta-Decke bildet die jÃ¼ngst und zugleich strukturell hÃ¶chst Decke auf dem 
Gebiet der Braggerhalv0ya und besteht aus den grÃ¼nschieferfazielle Gesteinen der 
Moefjellet Formation der St. Jonsfjorden-Group (PIEPJOHN et al. in Druck b). Sie ist an der 
NordkÃ¼st der Engelskbukta verbreitet. In der Fortsetzung nach SE sind AufschlÃ¼ss in 
der Uvers~yra direkt an der zurÃ¼ckweichende Front des Comfortlessbreen freigelegt 
worden (TAPPE 1989) (Abb. 4-3). Die ~ngelskbukta-Ãœberschiebun ist zwischen den 
mehrere Ãœberschiebunge entwickelt, die die Gesteine in Schuppen und kleine Duplex- 
strukturen zerlegen sowie lokal falten. Auch RÃ¼ckuberschiebunge und kleine Pop-up- 
Strukturen kÃ¶nne ausgebildet werden. So lÃ¤ss sich die Ãœberschiebun auf der Br~gger-  
halbinsel leicht nach NW und SE verfolgen. Beispielhafte AufschlÃ¼ss befinden sich am 
westlichen AuslÃ¤ufe der Engelskbukta-Decke sÃ¼dlic des Bjervigfjellets (Abb. 4-32), wo 
Ã¼be inen breiten KÃ¼stenstreife die Dolomitmarmore intensiv verschuppt werden. Zwar 
werden zunÃ¤chs die s2-FlÃ¤che in den Marmoren von den Ãœberschiebunge als Gleit- 
bahnen genutzt, aufgrund deren ungÃ¼nstige Orientierung (Einfallen meistens nach S-SE) 
verlaufen die Ãœberschiebunge jedoch nur z.T. und lokal s-FlÃ¤chen-parallel ZusÃ¤tzlic zur 
aufschiebenden ist eine sinistrale "strike-slip"-Komponente vertreten, die anhand von 
Fiederspalten und sigmoidal verbogenen FlÃ¤che erkannt werden kann. Harnischstriemen 
und die konjugierte Anordnung einiger Fiederspalten weisen auf eine etwa WSW-ENE 
orientierte Kompression hin, wobei die Ãœberschiebungsrichtun an einigen Stellen 
vermutlich durch die Orientierung der s-FlÃ¤che sowie durch die Lateralkomponente 
abgelenkt wird, sodass im Kartenbild eher eine SSW-NNE-Richtung erscheint. Nicht aus- 
geschlossen werden kann allerdings auch ein primÃ¤ tatsÃ¤chlic stÃ¤rke nÃ¶rdlic gerich- 
teter Versatz, falls die Bewegung der Engelskbukta-Decke als hÃ¶chst Struktureinheit 
mÃ¶glicherweis auch gravitativ (mit)induziert ist und daraus ein "spreading" der Ãœberschie 
bungsrichtungen resultiert - die Verbreitung und Anordnung dieser Decke kÃ¶nnte darauf 
hinweisen (Abb. 4-3). 
Ãœberschiebungsgebunden Falten sind in dem westlichen Abschnitt ausgesprochen 
selten, statt dessen sind schmale Kataklasitzonen (Abb. 4-33) ausgebildet und die Dolo- 
mitrnarmore weisen zahlreiche calcitverfÃ¼llt Adern auf. Deren Alter und ZugehÃ¶rigkei zur 
tertiÃ¤re Ãœberschiebungstektoni ist zwar nicht mit Sicherheit zu bestimmen, bei Annahme 
einer eher WSW-ENE orientierten Kompression sind die meisten dieser Adern jedoch als 
ExtensionsklÃ¼ft senkrecht zum tektonischen Transport entwickelt, was fÃ¼ ein tertiÃ¤re 
Alter spricht. 
An der KÃ¼st sind einige 100 m westlich der Daerten-HÃ¼tt sind mit Falten (Abb. 4-33), 
RÃ¼ckÃ¼berschiebung und Kataklasiten (Abb. 4-33) typische tertiÃ¤r Strukturen in den 
Dolomitmarmoren ausgebildet. 
In der EndmorÃ¤n des Comfortlessbreens sind nochmals Dolomitmarmore der Moefjellet 
Formation aufgeschlossen. Ein kleiner Aufschluss wird bereits von TAPPE (1989) erwÃ¤hnt 
1996 war inzwischen ein deutlich grÃ¶ÃŸer Bereich freigelegt, der eine Aufschlussauf- 
nahme erlaubte. Es handelt sich um eine groÃŸ dextrale Scherzone mit NNW-SSE bis 
NW-SE streichenden dextralen Blattverschiebungen und en-echelon angeordneten, W-E 
bis NW-SE streichenden Faltenachsen und ÃœberschiebungsflÃ¤ch (Abb. 4-34). Die 
Orientierung der Falten und konjugierten ScherflÃ¤che indiziert eine N-S-Kom- 
pression/Transpression. Diese ungewÃ¶hnlic deutlich transpressiven GefÃ¼g im Vergleich 
zu dem ansonsten auf der Br~ggerhalv~ya vorherrschenden eindeutig kompressiven 
Inventar sowie die N-S-Richtung sprechen gegen eine Zuordnung dieser Deformation zur 
eigentlichen Deckentektonik, zurnal der Transport der Kristallindecken stÃ¤rke nach ENE 
gerichtet war (Kap. 5.2, 5.5). Das tektonische Regime sowie die NÃ¤h zur Ã¶stliche 

Abb. 4-33: Terfiare Strukturen in den Dolomifmarmoren der Engelskbukfa-Decke. Oben: 
Schmale Kafaklasifzone in einem Schuppensfapel (Lokalifat wie in Abb. 4-32). Unten: Tertiare 
Falte westlich der Dasrfen-Hytta. 
' ' + Synkline 
- s-FlÃ¤che (s2) 
Abb. 4-34: In der Morane des Comforflessbreen neu freigelegter AufschluÃ von Dolomitmarmo- 
ren (Moeljellet Formation) innerhalb der Engelskbukfa-Decke. Die tertiare Uberschiebungstekto- 
nik manifestiert sich in einer groÃŸe sinistralen Scherzone mit en-echelon angeordneten Fal- 
tenachsen und Ãœberschiebungen s-Flachen-parallelen Abscherungen und kleineren konjugier- 
ten Scherfiachen. MOglicherweise steht die Deformation dieses Aufschlusses im Zusammen- 
hang mit der Bildung des Forlandsundets. 
Forlandsundet-RandstÃ¶run sprechen vielmehr fÃ¼ einen genetischen Zusammenhang 
beider Strukturen: Der Forlandsundet besitzt ebenfalls eine komplexe strukturelle Evolu- 
tion, die bereits wÃ¤hren der Bildung des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts begann 
und auch dextral transpressive Phasen beinhaltet (STEEL et al. 1985; LEPVRIER 1990; 
GABRIELSEN et al. 1992; KLEINSPEHN & TEYSSIER 1992). Eine ÃœberprÃ¤gu zuvor dominant 
kompressiver Strukturen oder wÃ¤hren der Deckenbewegung geschonter Bereiche in der 
Nachbarschaft des Forlandsundets ist daher gut vorstellbar.An der KÃ¼st bei Kapp 
Graarud sind komplex deformierte metamorphe Einheiten aufgeschlossen (LOSKE 1989). 
Neben mehreren kaledonischen Deformationen kann eine intensive Ãœberschiebungs 
tektonik in diesem Bereich nachgewiesen werden. Es handelt sich um eine weitere, struk- 
turell hÃ¶her Deckeneinheit (DALLMANN et al. 1993). Einige subparallel zur Forlandsundet- 
RandstÃ¶run verlaufende Abschiebungen komplizieren die Gesamtstruktur zusÃ¤tzlich 
Die Bedeutung der Engelskbukta-Decke liegt vor allem darin, dass sie die Scheteligfjellet 
Fault nÃ¶rdlic der Engelskbukta Ã¼berfÃ¤hr Innerhalb der Decke sind keine Hinweise mehr 
fÃ¼ diese Storung vorzufinden. Dies bestÃ¤tig die Beobachtung von PIEPJOHN et al. (in 
Druck b), dass dieEngelskbukta-Decke jÃ¼nge ist als die letzten Bewegungen entlang 
dieser StÃ¶rung Zwar kann ein Versatz entlang der Scheteligfjellet Fault innerhalb der 
Trondheimfjella-Decke aufschlussbedingt nur noch am Bj~wigfjellet nachgewiesen 
werden, sodass die Storung durchaus auch bereits innerhalb dieser Deckeneinheit auslau- 
fen kÃ¶nnte Dies Ã¤nder jedoch nichts an der Tatsache, dass die AktivitÃ¤ an der Schetelig- 
fjellet Fault Ã¤lte ist als die Bildung der hÃ¶chste Decke auf der Braggerhalv~ya und damit 
nicht einfach als spÃ¤t bis post-tektonischen Abschiebung gedeutet werden kann. 
4.2.4 Baustil und tektonisches Inventar der Ãœberschiebungstektoni 
Die interne Verformung der Decken ist ausgesprochen inhomogen: Bei Betrachtung der 
Architektur der Decken ist ihre abseits von Ãœber~chiebun~s und Rampenzonen Ã¤uÃŸer 
geringe interne Deformation auffÃ¤llig Die wesentliche Verformung ist statt dessen in 
Bereichen konzentriert, in denen die HauptÃ¼berschiebunge oder von ihnen abzweigende 
untergeordnete Ãœber~chiebun~e ausstreichen oder stratigraphisch aufsteigen (Rampen- 
positionen, z.B. Kiserstranda, Leinstranda). Die Zonen mit intensiver Scherung, Schuppen- 
und Duplexbildung sowie teilweise starker Faltung nehmen also nahezu die gesamte 
Deformation auf. Derartige meist einige 10er rn, lokal bis zu mehrere 100 rn breite Defor- 
mationszonen entwickeln sich in den unteren Decken (Kongsfjorden- bis Kiaerfjellet-Decke) 
an Rarnpenzonen der Hauptuberschiebungen. AusgeprÃ¤gt Scherzonen an der Ãœber 
schiebungsfront sind nur an der Ny-Alesund-Ãœberschiebun im N entwickelt. Es muss 
allerdings bedacht werden, dass heute lediglich noch ein schmaler Ausschnitt des 
Deckenstapels aufgeschlossen bzw. erhalten ist - die Uberschiebungsfronten der unteren 
Deckenuberschiebungen sind inzwischen erodiert oder im Kongsfjorden verborgen, es 
sind auf der Br~ggerhalv~ya selbst hauptsÃ¤chlic die Flachbahnen aufgeschlossen (Abb. 
4-5). Die Rampen, an denen die Ãœberschiebunge vom basalen Abscherhorizont erstmals 
stratigraphisch aufsteigen, sind mit Ausnahme der Kvadehuken-Decke von den meisten 
Decken weiter sÃ¼dlic in der Engelskbukta zu suchen bzw. ebenfalls nicht mehr erhalten. 
Der Kontrast zwischen schwacher interner Verformung und starker Scherung an der Ãœber 
schiebungsfront trifft vor allem auf die NY-Alesund-~ecke zu, welche intern mit Ausnahme 
der Falte im km-MaÃŸsta so gut wie keine DeformationsgefÅ¸g aufweist, wÃ¤hren an der 
Ãœberschiebungsfron zwar relativ schmale, aber intensiv zerscherte und verschuppte 
Zonen anzutreffen sind. Eine Ausnahme bildet der Aufschluss in der "Owin Gorge" 
westlich des Zeppelinfjellets, der jedoch ebenfalls an eine in diesem Fall deckeninterne 
~uf-~Ãœberschiebun (Zeppelin Thrust) gebunden ist (Abb. 4-24), In den unteren Decken 
(Kongsfjorden- bis Kiaerfjellet-Decke) bilden sich etwas breitere Deformationszonen aus, 
die sich an Rampen der stratigraphisch aufsteigenden Haupt- oder einer ihr subparallelen 
ZweigÃ¼berschiebun entwickeln. Diese sind bevorzugt an entsprechende Lithologien mit 
potentiellen Abscherhorizonten gebunden wie sie in der Kvadehuken-Decke in der Schete- 
ligfjellet und mÃ¶glicherweis auch in der Orustdalen Formation existieren (Kiserstranda, 
Leinstranda, (Abb. 4-1 1, 4-13), wÃ¤hren demgegenÃ¼be an der stratigraphisch aufsteigen- 
den ~ongsfjorden-Ãœberschiebun im N bei Stuphallet keinerlei Deformation erkennbar ist 
(Kap. 4.2.1.2). Andererseits befindet sich vermutlich auch die Dreiecksstruktur in der 
Kongsfjorden-Decke nordwestlich des Haavimbfjellets (Abb. 4-9) in einer vergleichbaren 
Position, weist jedoch keine besonderen Abscherhorizonte auf. 
Schichtung, Schieferung und Scherfiachen 
Die Schichtung so fÃ¤ll in den unteren Decken im N und E in der Regel flach nach SW bis 
SE ein (HOLTEDAHL 191 3; ORVIN 1934; CHALLINOR 1967; MANBY 1988; SIDOW 1988; LYBERIS 
& MANBY 1993a; SAALMANN 1995; SAALMANN & THIEDIG 1997,1998a,b; PIEPJOHN et al. in 
Druck b), lediglich am Kurzschenkel der GroÃŸfalt ist sie steil und invers gelagert 
(HOLTEDAHL 191 3; BARBAROUX 1966; CHALLINOR 1967; MANBY 1988; LUDWIG 1988; 
WUTHENAU 1988; WEBER 1990; BROMMER 1994; PIEPJOHN et al. in Druck b). Am unteren 
Kiserfjellet sowie am Kiserstranda ist die so flach nach NE gekippt. Der Ã¶stlich Grense- 
fjellet stellt mit seinen NNW-SSE bis NNE-SSW (BROMMER 1994) streichenden Strukturen 
eine gesonderte DomÃ¤n dar. 
In den Sedimenten auÃŸerhal der Ãœberschiebungszone ist keine oder nur eine sehr weit- 
stÃ¤ndig Schieferung S-rl entwickelt. Sie fÃ¤ll mit Ausnahme des Grensefjellets in der Regel 
steil (50-80") nach (N)NE ein und steht bei horizontaler so entsprechend nahezu saiger 
(z.B. in der Ebene nÃ¶rdlic Sl6ttofjellet). In den Biegegleitfalten fÃ¤cher die sTl in der Re- 
gel in den kompetenteren BÃ¤nke um die Faltenscharniere. Die Schieferung sn ist in 
vielen engstÃ¤ndige Ãœberschiebungszone insbesondere in den massigen Karbonaten 
ebenso wie die Schichtung so nicht mehr deutlich von den zumeist sigmoidalen Scher- 
flÃ¤che unterscheidbar. Daher werden in diesen Deformationszonen diese nicht eindeutig 
identifizierbaren FlÃ¤che als Cr ausgezeichnet (Abb. 4-27). 
Mit den Ãœberschiebunge assoziiert sind zwei Scharen von untergeordneten ScherflÃ¤chen 
StÃ¤rke vertreten sind nach SW einfallende, hÃ¤ufi sigmoidale Cl-FlÃ¤chen die steiler oder 
flacher als die HauptÃ¼berschiebunge sind; sie bilden zusammen mit der Schieferung sn 
rhomenbfÃ¶rmig Phakoide im Cm- bis m-MaÃŸstab Zusammen mit den Cl-FlÃ¤che bilden 
die nach NE einfallenden C2-FlÃ¤che keilfÃ¶rmig Pop-up- oder Dreiecks-Strukturen; beide 
FlÃ¤che reprÃ¤sentiere demnach ein gleichzeitig gebildetes ScherflÃ¤chenpaar 
Voraussetzung fÃ¼ die Bildung einer Drucklosungsschieferung ist ein Tongehalt von min- 
destens 10% (ENGELDER & MARSHAK 1985). Daher sind DrucklÃ¶sungssÃ¤u bevorzugt in 
den mikritischen Kalksteinen der Wordiekammen Formation vorhanden, ebenso wie in 
den Karbonaten der Scheteligfjellet Formation und Dolomikriten der Gipshuken Formation. 
Auch die kaledonischen karbonatischen Diamiktite der Trondheimfjella Formation weisen 
deutliche LÃ¶sungssÃ¤u auf. DrucklÃ¶sun ist jedoch nicht auf die karbonatischen 
Lithologien beschrÃ¤nkt Auch in den Cherts und verkieselten Kalksteinen des Fossil 
horizonts der Kapp Starostin Formation ist eine teilweise relativ engstÃ¤ndig DruckI; 
sungsschieferung entwickelt. Die Schieferung tritt im allgemeinen bevorzugt in den fein? 
kÃ¶rnige Bereichen auf und ist in der Regel erst im DÃ¼nnschlif erkennbar. [ 
LÃ¶sungssÃ¤u besitzen einen wel-ligen bis anastomierenden Verlauf. Die Dichte C 
SchieferungsdomÃ¤ne ist auch im Schliffbereich sehr heterogen, die AbstÃ¤n 
schwanken von mehre-ren cm bis lokal wenigen mm. Bereits eine moderate Schieferung: 
IntensitÃ¤ (einige cm Ab-stand) kann allerdings VerkÃ¼rzunge von bis zu 25% beinhalter. 
(ALVAREZ et al. 1978). Die DrucklÃ¶-sun ist nicht auf die SchieferungsdomÃ¤ne 
beschrÃ¤nkt sondern auch an Korn-zu-Korn-Kontakten, insbesondere an Fossilfragmenten 
zu beobachten. Diese SÃ¤um besitzen eine ungeregelte Orientierung und laufen bereits 
[app Starostin Fm nÃ¶rdlic Austre Lovenbreen 
Projektion: Schmidt; synoptisches Diagramm 
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Abb. 4-35: Synoptisches Diagramm des tektoni- 
schen Inventars in der Kapp Starostin Formation 
nOrdlich Austre Lov6nbreen (Ny-hesund-Decke). 
nach kurzer Distanz blind aus. Die fein- 
kÃ¶rnig Matrix nimmt einen bedeuten- 
den Anteil der Verformung auf. Die Bio- 
Masten sind demgegenÃ¼be abgesehen 
von vereinzelten randlichen DrucklÃ¶ 
sungserscheinungen nahezu undefor- 
miert und kÃ¶nne nicht als "strainw-Mar- 
ker zur Quantifizierung der Verformung 
genutzt werden. Wiederum ist ein 
Kontrast zwischen der teilweise engen 
DruckiÃ¶sungsschieferun in der NÃ¤h 
von Ãœberschiebun-ge und dem Fehlen 
derartiger SÃ¤um abseits der Deforma- 
tionszonen zu beobachten. 
In den Ãœberschiebungszone weisen 
die Gesteine neben ScherflÃ¤che oder 
einer lokal ausgeprÃ¤gte Schieferung 
Scharen von Calcit- bzw. Quarzadern 
auf, in denen an den Zonen erhÃ¶hte 
Normalspannung gelÃ¶ste Material 
wieder ausgefÃ¤ll wurde. DafÃ¼ spricht 
die Dominanz von verfÃ¼llte KlÃ¼ften 
welche als Extensionsstrukturen senk- 
recht zu den Ãœberschiebunge orien- 
tiert und damit genetisch mit diesen 
verknÃ¼pf sind. Eine Quantifizierung ist jedoch nicht mÃ¶glich sodass nicht gesagt werden 
kann, ob ein Gleichgewicht zwischen LÃ¶sun und PrÃ¤zipitatio und damit eine Volumen- 
Konstanz besteht oder ob ins-gesamt die Materialabfuhr Ã¼berwieg und daraus eine 
negative Massenbilanz resultiert. Neben den eindeutig vorherrschenden ac-KlÃ¼fte sind 
direkt in Ãœberschiebungszone auch irregulÃ¤ orientierte verfÃ¼llt Risse vertreten. In der 
Regel ist in den Kalksteinen nur ein Kluftsystem entwickelt, zumeist ac, seltener sind 
ScherflÃ¤chen/KlÃ¼f in zwar groÃŸem aber nicht orthogonalem Winkel zur Schichtung, 
jedoch mit ihrem SSW-NNE- bis WSW-ENE-Streichen senkrecht zur Ãœberschiebungs 
richtung an den jeweiligen LokalitÃ¤te ausgebildet. Das weist auf eine syn-tektonische 
Bildung dieser FlÃ¤che als Extensions-klÃ¼ft senkrecht zur Kompression hin. Auch die 
meisten ac-KlÃ¼ft wurden sicherlich wÃ¤h-ren der Ãœberschiebungstektoni gebildet, zumal 
in den meisten Fallen die SchichtflÃ¤che von den Ãœberschiebunge als GleitflÃ¤che 
genutzt werden. Seltener sind konjugierte ScherflÃ¤chensysteme welche dann vor allem in 
den kompetenten Cherts der Kapp Starostin Formation entwickelt sind (Abb. 4-35). 
In (Abb. 4-36) ist das Verformungsverhalten der unterschiedlichen Lithologien und Forma- 
tionen und deren relative Kompetenz aufgelistet. 
Die karbonatischen Gesteine (Scheteligfjellet, Wordiekammen, Gipshuken Formationen) 
reagieren typischerweise mit der Ausbildung von Schuppenzonen, Phakoiden und Duplex- 
strukturen; teilweise sind Pop-up- und Dreiecksstrukturen zu beobachten sowie die Bil- 
dung von konzentrischen Biegegleitfalten mit Amplituden von dm bis einigen m und Wel- 
lenlÃ¤nge von dm bis mehreren m. Dagegen ist die hohe Kompetenz der Kapp Starostin 
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Abb. 4-36: Lithologie, Verformungsverhaffen und relative Kompetenz der post-kaledonischen 
Sedimente auf der Br0ggerhalv0ya 
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Cherts verantwortlich fÃ¼ ihr rigides Verhalten. Die Cherts sind an den Deformationszonen 
zumeist von engstÃ¤ndige Scharen subvertikaler Scherzonen durchzogen. Dabei ist z.B. 
nÃ¶rdlic SlAttofjellet eine Zunahme an IntensitÃ¤ und Dichte der Zerscherung von der 
Ebene nach S zur Nielsenfjellet-Ãœberschiebun hin festzustellen. Die durch die Bankung 
der Cherts entstehenden AnisotropieflÃ¤che ermÃ¶gliche in diesen Lithologien insbe- 
sondere in eher dÃ¼nnbanki entwickelten Partien auch eine schwache offene Falten- 
bildung durch Biegegleitung auf den SchichtflÃ¤chen wie sie z.B. bei Kolhamna auftritt 
(Kap. 4.2.2.1) oder wie in grÃ¶ÃŸer MaÃŸsta die Flexurbildung innerhalb der Kapp Sta- 
rostin Formation auf dem Synklinenlangschenkel am sÃ¼dliche Scheteligfjellet zeigt. In der 
'Orvin Gorge" ist insbesondere der glaukonitische Sandstein in der obersten Kapp 
Starostin Formation intensiv deformiert. Sowohl irn oberen Abschnitt auf der Ostseite des 
Aufschlusses als auch im unteren Bereich ist in den Sandsteinen eine breite Scherzone 
entwickelt, die das GefÃ¼g bis zur Unkenntlichkeit zerstÃ¶r (Kap. 4.2.2.1). Die enge 
Bruchbildung in den Cherts kann zu einer Lokalisierung der Verformung in Kataklasitzonen 
fÃ¼hren mÃ¶glicherweis weiter verstÃ¤rk durch an den StÃ¶rungszone zirkulierende Fluide. 
Die Wechsellagerung aus feinkÃ¶rnige klastischen Sedimenten und dickbankigen 
karbonatischen Schichten in der Scheteligfjellet Formation am Kiaerstranda verursacht 
eine deutlich ausgeprÃ¤gt Anisotropie des Schichtpakets, resultierend aus der unter- 
schiedlichen Kompetenz und MÃ¤chtigkei der beteiligten Gesteine. Die Tonsteine als sehr 
inkompetente Horizonte sind intensiv verfaltet mit ParasitÃ¤rfaltenbildung erkennbar auch 
an boudiniertenzwischengeschalteten dÃ¼nne Sandsteinlagen. Die Tonsteinlagen stellen 
bevorzugte Abscherhorizonte dar. Die Kleinfalten in den Tonsteinen reprÃ¤sentiere Biege- 
scherfalten, wÃ¤hren ansonsten Biegegleitfalten mit schichtparalleler Gleitung (lokal an 
HarnischflÃ¤che auf den Faltenschenkeln erkennbar) anzutreffen sind. 
Abscherhorizonte 
Insgesamt betrachtet ist der Kompetenzkontrast der verschiedenen Formationen nicht 
groÃ genug, um einen deutlichen Einfluss auf die Ã¼bergeordnet Gesamtarchitektur des 
Deckenbaus auszuÃ¼ben Vielmehr sind die Auswirkungen unterschiedlicher Lithologien auf 
die Verformung eher auf die deckeninternen AufschlÃ¼ss beschrÃ¤nk (z.B. Kiaerstranda, 
Leinstranda). 
Bei Betrachtung des gesamten Deckenstapels ist jedoch zu beobachten, dass Uberschie- 
bungen vor allem in der Wordiekammen und Gipshuken Formation anzutreffen sind (Abb. 
4-5, 4-37), wobei insbesondere das Tyrrellfjellet Member einen bedeutenden Abscher- 
horizont reprÃ¤sentier (CHALLINOR 1967). Diese Schichten bilden die Flachbahnen der 
Ãœberschiebunge und reprÃ¤sentiere damit bevorzugte Gleithorizonte. Die Wordiekammen 
und Gipshuken Formation befinden sich im mittleren Teil des post-kaledonischen Schicht- 
pakets. Insbesondere in den oberen Abschnitten ist die Wordiekammen Formation vieler- 
orts nicht mehr ganz so massig, sondern eher dÃ¼nnbanki ausgebildet (oberes Mare- 
breen und vor allem unteres Tyrrellfjellet Member) und ist daher ebenso wie die 
inkompetenten dÃ¼nnbankige Dolornithorizonte in der Gipshuken Formation prÃ¤destinier 
fÃ¼ schichtparallele Gleitung, sodass die aus tieferen Horizonten aufsteigenden Ãœberschie 
bungen dort wieder einen subhorizontalen Verlauf einnehmen. Bei einigen Ãœberschiebun 
gen ist dabei zu beobachten, dass sie bevorzugt knollenfreie oder -Ã¤rmer Kalkstein- 
horizonte der Wordiekammen Formation als Gleitbahnen nutzen, da diese FlÃ¤che im 
Vergleich zu den sehr unebenen knollenreichen Lagen aufgrund einer deutlich geringeren 
Anzahl an Unebenheiten rheologisch gÃ¼nstige sind, d.h. den geringsten Gleitwiderstand 
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Abb. 4-37: Lange der Deckendberschiebungen in den verschiedenen stratigraphischen Einhei- 
ten. Die Flachbahnen liegen in den Karbonaten der Wordiekammen und Gipshuken Formation 
sowie in den Phylliten der Nielsenfjellet Formation des kristallinen Basement, die jedoch nur 
selten aufgeschlossen ist. Horizonte, an denen die Ãœberschiebunge auframpen sind in der 
Br@ggertinden, Scheteligfjellet und Kapp Starostin Formation sowie im Tertiar lokalisiert 
Schwarz: Uberschiebungen wahrend Stadium 1 der Uberschiebungstektonik (fiat-and-ramp); 
schraffiert: wahrend der Hauptphase (Stadium 2) reaktivierte Ny-Alesund-Uberschiebung, wel- 
che ausschlieÃŸlic im Tyrrellfjellet Member und in der Gipshuken Formation verl6uft. Die Ny- 
Alesund-Decke ist am besten aufgeschlossen und wird nochmals extra aufgefÃ¼hrt um Veml- 
schung der weniger gut aufgeschlossenen Decken zu vermeiden. 
aufweisen (KNIPE 1985). 
Bereits in die unteren Decken sind Â groÃŸ Anteile des kaledonische Basements 
(Nielsenfjellet Formation) involviert (SAALMANN & THIEDIG 1998a,b; PIEPJOHN et al. in Druck 
b). In der Nielsenfjellet Formation muss sich demnach ein weiterer Abscherhorizont be- 
finden, der zumindest im vorlandnÃ¤here Abschnitt zugleich die BasisÃ¼berschiebun ("sole 
thrust") des gesamten Deckenstapels darstellt. 
Weitere Abscherhorizonte sind auf der Braggerhalvaya nicht vertreten. Eine Ausnahme 
kÃ¶nnt jedoch die Kvadehuken-Decke bilden: Das Kiserstranda-Profil zeigt, dass zusÃ¤tzlic 
einige ZweigÃ¼berschiebunge auch innerhalb der Scheteligfjellet Formation als Flach- 
bahnen verlaufen, wobei die Tonsteine in der dort entwickelten Sonderfazies als Abscher- 
horizonte dienen. 
Zusammengefasst kÃ¶nne demnach folgende Detachments auf der Braggerhalvaya 
identifiziert werden, von denen jedoch nur die beiden erstgenannten eine Bedeutung fÃ¼ 
die Gesamtgeometrie des Deckenstapels auf der Braggerhalvaya haben: 
- Wordiekammen Formation (insbes. Tyrrellfjellet Member) + Gipshuken 
Formation 
- Nielsenfjellet Formation 
- nur in der Kvadehuken-Decke: Scheteligfjellet Formation 
Der Fold Belt weist im S aufgrund der dort noch erhaltenen mesozoischen Schichten zu- 
sÃ¤tzlic noch weitere Abscherhorizonte auf, die auÃŸe in der unterkarbonischen Orust- 
dalen Formation (BRAATHEN et al. 1995; BERGH et al. 1997), vor allem in der Trias sowie in 
Jura-/Unterkreide-Sedimenten auftreten (DALLMANN 1988b; RINGSET 1988; BERGH & 
ANDRESEN 1990; OHTA et al. 1992; DALLMANN et al. 1993; BRAATHEN & BERGH 1995; 
BRAATHEN et al. 1995; BERGH et al. 1997) und einen bedeutenden Anteil der Deformation 
aufnehmen. 
Bemerkenswert ist die NÃ¤h der tertiÃ¤re sprÃ¶de ~rondheimfjella-Ãœberschiebun zu den 
kaledonischen duktilen Myionitzonen in der Bogegga und Trondheimfjella Formation. 
MÃ¶glicherweis wurden diese alten Scherzonen wÃ¤hren der tertiÃ¤re Tektonik zumindest 
abschnittsweise reaktiviert - eine solche Reaktivierung scheint an anderen LokalitÃ¤te im 
Fold Belt erfolgt zu sein (BIRKENWER 1972b). Wahrscheinlicher ist jedoch eine Reakti- 
vierung kaledonischer ~ineamente oder planarer GefÃ¼geelement als Abschiebungen 
bereits wÃ¤hren der karbonischen Extensionstektonik, gefolgt von erneuter tertiÃ¤re 
Aktivierung dieser Abschiebungen als Rampen. Darauf weist die auffÃ¤llig Assoziation der 
Ãœberschiebunge im Kristallin mit unter- und mittelkarbonischen Sedimenten als Decken- 
scheider (2.B. zwischen der Bogegga- und Trondheimfjella-Decke) oder deckenintern 
eingeschuppte Phakoide @.B. an der Trondheimfjella, HJELLE et al. in Vorb. oder am 
Bispesetet, PIEPJOHN et a\. in Druck b) hin. 
5 Zusammenfassende Anal und Diskussion der 
Kinematik der tertiÃ¤re onik auf der Bragger- 
Das tektonische Inventar vor allem in den untereren, Sediment-dominierten Decken aus 
Schuppenstapeln, Duplexstrukturen und Ã¼berschiebungsinduzierte Falten (Rampen- und 
StÃ¶rungswachstumsfalten sowie das hÃ¤ufig Vorkommen von RÃ¼ckÃ¼berschiebung mit 
Bildung von Pop-up- und Dreiecksstrukturen sind charakteristisch fÃ¼ Vorland-Falten- und 
ÃœberschiebungsgÃ¼rte ebenso wie Abscherhorizonte in bestimmten inkompetenteren 
Horizonten und daraus resultierende Rampen und Flachbahnen ("flat-and-ramp7'-Geome- 
trien). Die interne Architektur der Br0ggerhalvaya ist daher mit den sÃ¼dlichere Abschnit- 
ten des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts vergleichbar. Dennoch gibt es einige 
Unterschiede. Diese manifestieren sich hauptsÃ¤chlic in dem abweichenden tektonischen 
Transport auf der Braggerhalvaya, welcher deshalb von einigen Autoren (KELLOGG 1975; 
MAHER & CRADDOCK (1988); LEPVRIER et al. 1988; LEPVRIER 1992; BRAAWEN et al. 1997) 
insbesondere im Hinblick auf eine transpressive Bildung des Fold Belts ein Sonderstatus 
zugesprochen wird. 
In den folgenden Abschnitten wird ein kinematisches Entwicklungsmodell der tertiÃ¤re 
Ãœberschiebungstektoni vorgestellt, das auch die Rolle der Scheteligfjellet Fault und die 
abweichenden Richtungen auf der Braggerhalvaya beinhaltet. 
5.1 Die prÃ¤-tertiÃ¤ Konfiguration 
Die prÃ¤-tektonisch Konfiguration eines Gebiets kann einen erheblichen Einfluss auf die 
Kinematik der Ãœberschiebungstektoni und damit auf die Geometrie eines Falten- und 
ÃœberschiebungsgÃ¼rte haben. Von Interesse sind dabei vor allem Faktoren wie Dichte, 
AusmaÃ und Orientierung prÃ¤-existierende StÃ¶rungen Verbreitung und MÃ¤chtigkei von 
Schichteinheiten sowie deren Lithologie (Existenz potentieller Abscherhorizonte oder 
mÃ¤chtige inkompetenter Einheiten, die z.9. durch enge Faltenbildung einen groÃŸe Teil 
der Verformung akkomodieren kÃ¶nnen) 
Einige dieser Aspekte wurden in den vorangehenden Kapiteln bereits untersucht und 
sollen hier nochmals kurz zusammengefasst werden. 
Kaledonische StÃ¶runge 
In Svalbard zeichnet sich deutlich eine Vorherrschaft N-S streichender Strukturelemente 
ab. So sind die Faltenachsen im N mit Ausnahme der 1. Isoklinalfaltung in der Regel etwa 
N-S orientiert, ebenso wie die duktilen Ãœberschiebungszone (Mylonite) (2.9. HJELLE 1979; 
PIEPJOHN & THIEDIG 1995; PIEPJOHN et al. 1997; LANGE & HELLEBRANDT 1997). 
Die Braggerhalvaya stellt mit eher WNW-ESE bis NW-SE streichenden Strukturen eine 
Ausnahme dar. Diese abweichenden Richtungen sind jedoch das Ergebnis der tertiÃ¤re 
Tektonik: Die kaledonischen Einheiten wurden als Block passiv mittransportiert und dabei 
aus ihrer ursprÃ¼ngliche N-S-Orientierung rotiert. Bereits bei Kapp Graarud ist wieder die 
N-S-Richtung dominant. 
Die alten Lineamente hatten sowohl einen Einfluss auf die post-kaledonischen sprÃ¶de 
Deformationen wie den Svalbardischen Fold-and-Thrust Belt in Nordwestspitzbergen 
(PIEPJOHN 1994; PIEPJOHN 1997) und den West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belt sÃ¼dlic 
und Ã¶stlic der Br~ggerhalvaya mit ebenfalls N-S streichenden Elementen (RINGSET & 
ANDRESEN 1988a,b; HAREMO & ANDRESEN 1988; HAREMO et al. 1990; DALLMANN 1993; 
ANDRESEN et al. 1992a,b) als auch auf die post-kaledonische Sedimentation durch episo- 
dische AktivitÃ¤ an den StÃ¶rungen Somit kÃ¶nnte sich auch auf dem Gebiet der Bregger- 
halvoya derartige Lineamente aus dem Untergrund im Liegenden der allochthonen Decken 
durchpausen und mÃ¶glicherweis bereits wÃ¤hren des Karbons teilweise und lokal reakti- 
viert worden sein. 
Unwahrscheinlich ist dagegen die Existenz zweier unterschiedlicher Terranes in Haakon 
VII Land und Albert l Land einerseits und in Oscar II Land mit der Br~ggerhalvaya ande- 
rerseits und damit die Notwendigkeit einer NW-SE orientierten, bedeutenden prÃ¤kam 
brischen bzw. altpalÃ¤ozoische StÃ¶run zwischen beiden Gebieten (Central-West Fault 
HARLAND & WRIGHT 1979, deren Nordende entspricht der Kongsvegen Fault von HARLAND 
& HORSFIELD 1974) (Kap. 2.3). 
Karbonische Storungen 
In Kap. 3.1.3 wurde versucht, die ursprÃ¼nglich Geometrie des karbonischen St. Jons- 
fjorden Troughs zu rekonstruieren. Dieses Becken entwickelte sich von einem von StÃ¶ 
rungen begrenzten Graben zu einem Halbgraben im mittleren Karbon, dessen Schichten 
nach (E)SE hin auskeilten und nach NE (zum heutigen Vorland) durch nachlassende 
AktivitÃ¤ an der NW-SE streichenden Kongsvegen Fault randlich auf den Nordfjorden Block 
Ã¼bergriffen ZusÃ¤tzlic waren beckeninterne StÃ¶runge aktiv, die vermutlich parallel zur 
Kongsvegen Fault orientiert waren (Kap. 3.1.3, Abb. 3-5a). Diese Abschiebungen mit 
Versatz nach SW kÃ¶nne durch eine inverse Reaktivierung wÃ¤hren der Kompression 
potentielle Rampen bilden, an denen Ãœberschiebunge stratigraphisch aufsteigen. Ihre 
NW-SE-Orientierung kÃ¶nnt daher einen Einfluss auf den nach NE gerichteten Transport 
haben. 
Mesozoische - unterpalaozÃ¤n Storungen 
FÃ¼ das UnterpalÃ¤ozÃ und mÃ¶glicherweis auch fÃ¼ die Oberkreide ist eine erneute 
AktivitÃ¤ an der Kongsvegen Fault als bedeutendes Lineament mit einem nach SW ab- 
schiebenden Versatz wahrscheinlich. Zwar kann eine jungpalÃ¤ozoisch Sedimentbe- 
deckung des Basements in NW-Spitzbergen nicht mehr nachgewiesen werden. Die Ver- 
breitung vor allem von permokarbonischen Sedimenten im Ã¶stliche Ny Friesland und in 
Nordaustlandet (CUTBILL & CHALLINOR 1965; DALLMANN et al. in Druck) und die beginnende 
randliche Ãœberflutun des nÃ¶rdliche Basements in der Kongsfjordenregion im Bashkirium 
(BUGGISCH et al. 1994, Kap. 3.1.3) lÃ¤ss zumindest eine Ablagerung der Wordiekammen 
Formation vermuten. Nach DALLMANN et al (in Druck) soll die oberpermische Kapp 
Starostin in ganz Svalbard mit Ausnahme am Sarkapp Hornsund High abgelagert worden 
sein. So kÃ¶nnt bei mit der Br~ggerhalv~ya vergleichbaren MÃ¤chtigkeite auch nÃ¶rdlic 
des Kongsfjordens eine etwa 650 m mÃ¤chtig Sedimentbedeckung existiert haben. WÃ¤h 
rend tertiÃ¤r Sedimente auf der Br~ggerhalv~ya auf der Untertrias oder dem Oberperm 
abgelagert wurden (ORVIN 1934; CHALLINOR 1967; MIDB~E 1985) (Kap. 3.3), war das 
Basement nÃ¶rdlic des Kongsfjordens bereits wieder freigelegt. Es besteht demnach ein 
Erosionskontrast um mindestens diesen Betrag zwischen dem NW und der Bragger- 
halvaya auf relativ kurze Distanz (auch bei RÃ¼ckfÃ¼hru des Deckenbaus liegt die 
Kongsfjorden-Decke nicht sehr weit entfernt). Daher kÃ¶nne eine oder mehrere StÃ¶runge 
(Abschiebungen nach SW, mÃ¶glicherweis erneut aktivierte karbonische Storungen) ange- 
nommen werden mit einem etwa NW-SE orientierten Verlauf (koinzident mit der Kongs- 
vegen Fault), die zudem das TertiÃ¤rbecke nach NE begrenzten und auch noch im TertiÃ¤ 
aktiv waren. Innerhalb der gesamten Schichtenfolge ist in den Konglomeraten weder ein 
zunehmender Rundungsgrad oder eine bessere Sortierung noch eine stetige Abnahme der 
KlastengrÃ¶Ã zum Hangenden hin feststellbar. Dies spricht fÃ¼ hohe und stetige Hebungs- 
raten des Hinterlandes (Abtragungsgebiet). Die obersten Schichten (Bayelva Member), die 
insgesamt feinkÃ¶rnige mit nur wenigen grobklastischen Einschaltungen ausgebildet sind, 
zeigen eine Gleichgewichtseinstellung zwischen Hebung und Erosion an, die auch fÃ¼ 
nachlassende StÃ¶rungsaktivitÃ¤t spricht. 
Die Kongsvegen Fault spielt eine bedeutende Rolle fÃ¼ die Auframpung der BasisÃ¼ber 
schiebung und beeinflusst in hohem MaÃŸ die Orientierung des Deckenbaus auf der B r ~ g -  
gerhalvaya (Kap. 5.7). 
MÃ¤chtigkei der post-kaledonischensedimente 
Auf der Br~ggerhalv~ya sind bis auf lokal begrenzte und geringmÃ¤chtig Tonsteine der 
Trias und etwa 300 m TertiÃ¤ vor allem die jungpalÃ¤ozoische Schichten des Unterkarbons 
bis Oberperrns erhalten (ORVIN 1934; CHALLINOR 1967; HJELLE et al. in Vorb.; THIEDIG et al. 
in Druck). Die Deckschichten besitzen je nach MÃ¤chtigkei der karbonischen Einheiten eine 
Gesamtmachtigkeit zwischen etwa 1000 bis 1400 m. 
Im nÃ¶rdliche Oscar II Land sÃ¼dÃ¶stli der Braggerhalvaya ist die Trias wesentlich voli- 
stÃ¤ndige erhalten, nach S nimmt auch der Anteil an jurassischen und unterkretazischen 
Sedimenten zu (WINSNES 1988; OHTA et al. 1992). 
In Abb. 5-1 ist die prÃ¤-tektonisch Situation schematisch dargestellt. Die Lage der vermu- 
teten karbonischen Abschiebungen (Beckenquerstorungen) wurde, soweit mÃ¶glich bei der 
RÃ¼ckfÃ¼hru der unteren Decken berÃ¼cksichtigt die exakte Position kann sich jedoch 
aufgrund der wenigen erhaltenen Profile lateral etwas verschieben. Weitere Storungen 
kÃ¶nne heute nicht mehr rekonstruiert werden - die Existenz zusÃ¤tzliche StÃ¶runge ist je- 
doch sehr wahrscheinlich. Einige dieser QuerstÃ¶runge kÃ¶nnte von den unteren Decken- 
Ãœberschiebunge (in Abb. 5-1 gestrichelt eingezeichnet) als Rampen genutzt worden sein. 
SJT = St. Jonstjorden Trough 
I I 
Abb. 5-1: Ausgangssituafion vor der tertigren Uberschiebungste~onik (ohne MaÃŸstab) Sche- 
matisch sind die karbonischen Abschiebungen eingetragen und die Lage der Uberschiebungen 
der unteren Decken gesfrjchelt angedeutet. 
Die nach SW abschiebende Kongsvegen Fault ist koinzident mit der BasisÃ¼berschiebun 
des Deckenstapels, der gehobene Nordfjorden Block stellt demnach das undeformierte 
Vorland dar (ORVIN 1934; MANBY 1988; DALLMANN et al. 1993; LYBERIS & MANBY 1993 a,b; 
TESSENSOHN et al. in Druck, PIEPJOHN et al. in Druck b). 
5.2 Kinematisches Entwicklungsmodell 
Die interne Architektur der Braggerhalvaya kann in drei Struktureinheiten gegliedert 
werden (Kap.4.2): Die unteren Sediment-dominierten Decken sind durch eine flache 
Schichtung und Ã¼be weite Bereiche nahezu schichtparallele Ãœberschiebunge gekenn- 
zeichnet, charakteristisch fÃ¼ den mittleren Teil des Deckenstapels ist die Falte irn km- 
MaÃŸstab die Kristallindecken werden durch steilere, eher listrische Aufschiebungen 
begrenzt (Abb. 4-5). Diese Dreiteilung spiegelt die kinematische Evolution des Decken- 
stapels wider. 
Die Ã¼bergeordnet Struktur der Ny-Alesund-Decke besteht aus einer Synkline im km- 
MaÃŸsta (Kap. 4.2.2.1). WÃ¤hren ORVIN (1934) noch davon ausgeht, dass die Falte vor 
den Ãœberschiebunge gebildet wurde ("The faulte are younger than the folding.", S. 76 und 
There can be thus no doubt about the thrusting being formed as the last feature of the 
folding." S. 77), wurde in darauffolgenden Neukartierungen deutlich, dass die Ny-Alesund- 
Ãœberschiebun (bzw. Zeppelin Thrust nach CHALLINOR 1967) nach N verkippt und offen- 
sichtlich mit verfaltet ist (CHALLINOR 1967; WUTHENAU 1988; LYBERIS & MANBY 1993a; 
PIEPJOHN et al. in Druck b) (Kap. 4.2.2.1). Die genannten Autoren begrÃ¼nde diese Vermu- 
tung mit der steil nach N einfallenden StÃ¶run arn nÃ¶rdliche Braggerfjellet (Braggertin- 
den), die in der vorliegenden Arbeit jedoch nicht als Ãœberschiebung sondern als junge 
Abschiebung interpretiert wird (Abb. 4-18). Die Verlegung der eigentlichen NY-Alesund- 
Ãœberschiebun nach S (sÃ¼dliche Braggerfjellet) Ã¤nder jedoch nichts an der Tatsache 
einer Faltung dieser Ãœberschiebung Dies ist im SW der Braggerhalvaya, insbesondere am 
Br~ggerfjellet und Kiasrfjellet ersichtlich (Abb. 4-5, Profile B-B', C-C'). Das bedeutet, dass 
die NY-Alesund-Ãœberschiebun bereits Ã¤lte sein muss als die Faltung und die unteren 
Decken incl. der Ny-Alesund-Decke demnach in einer frÃ¼here Phase gebildet wurden 
(CHALLINOR 1967; WUTHENAU 1988; SAALMANN & THIEDIG 1997,1998a,b; PIEPJOHN et al. in 
Druck a,b). Diese erste Phase ist durch Rampen und Flachbahnen gekennzeichnet 
(PIEPJOHN et al. in Druck b). Dabei werden die Ãœberschiebunge zum Vorland hin junger 
(SAALMANN & THIEDIG 1998a,b) ("forward propagating mode of thrust generation", "in- 
sequence thrusting"). Andererseits kann die heute im N erkennbare NY-Alesund-Ãœber 
schiebung nicht mehr die Stadium 1-Ãœberschiebun reprÃ¤sentieren da sie die unteren 
Decken abschneidet und Ã¼berfÃ¤hr was bei einer "in-sequencen-Deckenbildung nicht 
mÃ¶glic ist. Die Ny-Alesund-Decke ÃœberfÃ¤h nach E zunehmend tiefere Teile des 
Deckenstapels: In den Profilschnitten A-A', B-B', C-C' (Abb. 4-5 und 5-2) ist ersichtlich, 
dass die NY-Alesund-~ecke westlich der Scheteligfjellet Fault zunÃ¤chs am Scheteligfjellet 
die Kiaerfjellet-Decke kappt, nach E aber zunehmend weitere Teile der Kvadehuken-Decke 
Ã¼berlager und im Profil C-C' sogar bereits die Kongsfjorden-Decke erreicht, welche Ã¶stlic 
der Scheteligfjellet Fault noch weiter Ãœberfahre wird. Die Ny-Alesund-Decke wird also 
schrÃ¤ in Ã¶stlich Richtungen auf den unteren (Stadium 1-) Deckenstapel geschoben. 
Demzufolge muss die heute im N aufgeschlossene Ny-Alesund-Ãœberschiebun eine post- 
Stadium 1 reaktivierte oder neu gebildete Bewegungsbahn reprÃ¤sentieren 
Die Kristallindecken wurden nach der Faltung gebildet (LYBERIS & MANBY 1993a; SAALMANN 
& THIEDIG 1998a,b; PIEPJOHN et al. in Druck a,b), mÃ¶glicherweis mit Unterbrechungen, 
wie u.a. die Ãœberlagerun der Trondheimfjella-Decke auf der strukturell wesentlich tieferen 
Kieerfjellet-Decke am Br~ggerfjellet andeutet. 
Das kinematische Entwickiungmodell beinhaltet daher drei Phasen: 
1. Bildung der unteren Decken (Garwoodtoppen- bis Ny-Alesund-Decke) mit Rampen- 
und Flachbahnen-Geometrien 
2. Bildung der ersten durchbrechenden Ãœberschiebun und der GroÃŸfalt sowie der 
neuen NY-Alesund-Ãœberschiebun 
3. Entstehung der Kristallindecken 
Die Ãœberschiebungstektoni wird nachfolgend von extensiven Bewegungen Ã¼berprÃ¤g von 
denen zwei weitere Phasen unterschieden werden kÃ¶nnen 
4. N-S-Extension = Kollaps 
5. W-E-Extension 
Initialstadium (Stadium 1): Rampen und Flachbahnen 
Die Ãœberschiebunge der unteren Decken steigen von dem tieferen Abscherhorizont in der 
Nielsenfjellet Formation nach N-NE stratigraphisch auf in die Wordiekammen Formation, 
wo sie zunÃ¤chs wieder flach verlaufen, bis sie weiter aufsteigen und schlieÃŸlic an der 
OberflÃ¤ch ausstreichen. Am Garwoodtoppen involviert die BasisÃ¼berschiebun nur noch 
die Gipshuken und Kapp Starostin Formationen. Die Ãœberschiebunge nutzen im flachen 
Bereich dabei die flach in sÃ¼dlich Richtungen einfallenden SchichtflÃ¤che als 
Bewegungsbahnen. Der Verlauf der Ãœberschiebunge entspricht somit dem typischen 
treppenformigen Muster aus Rampen und Flachbahnen ("ramp-flat mode", "stair-case 
trajectories", BOYER & ELLIOTT 1982) (Abb. 5-3a,b). Dabei nimmt innerhalb dieser 
Struktureinheit nach SW, also zu den strukturell hÃ¶here Decken, der Anteil an 
involviertem Basement zu (Abb. 5-3b). Die MÃ¤chtigkei der Decken nimmt demnach nach 
N ab, was neben dem unterschiedlichen Anteil an involviertem Basement auch zu einem 
Teil durch die abnehmende MÃ¤chtigkei der karbonischen Sedimente (Breggertinden und 
Scheteligfjellet Formation) bedingt ist. Insgesamt ergibt sich eine nach N, also zum 
Vorland hin, keilfÃ¶rmig Geometrie, wie sie charakteristisch fÃ¼ Vorland-Falten- und 
Ãœberschiebungs-gÃ¼rt ist (CHAPPLE 1978) (Abb. 5-3b). Diese Konfiguration sowie 
experimentelle und theore-tische Modellierungen (z.B. MANDL & SHIPPAM 1981; BOYER & 
ELLIOTT 1982) sprechen fÃ¼ ein Pro-pagieren der Ãœberschiebunge in Richtung des 
tektonischen Transports nach N-NE zum Vor-land ("in-sequence thrusting" oder "piggy- 
back thrust propagation", DAHLSTROM 1970). WÃ¤hren der Bildung der Decken mit in 
Richtung zum Vorfand propagierenden Ãœberschie-bunge werden altere Ãœberschiebunge 
bei der Entstehung einer neuen verkippt und steilgestellt, mÃ¶glicherweis auch schwach 
gefaltet. Dadurch wird weitere Gleitung auf diesen FlÃ¤che erschwert. Das bedeutet, dass 
zuerst die Ny-Alesund-Ãœberschiebun als in diesem Abschnitt strukturell hÃ¶chst Decke 
gebildet wird, dann entsteht durch Verlagerung der Bewe-gung ins Vorland die Kiaerfjellet- 
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Abb. 5-2: SW-NE-Profilschnitte durch den Deckenbau: Die Ny-Alesund-Decke Ã¼berfahr schrag 
nach ENE die unteren Einheiten. Die Falte wird am Grensefjellet in einem hUheren Level als im 
W von der Nielsenfjellet-Uberschiebung geschnitten. Die Profile entsprechen den im Fence-Dia- 
gramm (Abb. 4-4) dargestellten (Grensefjellef-Profil vgl. Abb. 4-29) 
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Abb. 5-3: Vereinfachtes Schema der tertiaren Ãœberschiebungstekfoni auf der Br0ggerhalv0ya 
(ohne MaÃŸstab) Die Bildung des Deckenstapels erfolgt in 3 Stadien: 1. Entstehung der unter- 
sten Decken durch subhorizontale, etwa schichtparallel verlaufende Uberschiebungen ("flat- 
rampl'-Geometrien) mit VorrÃ¼cke des Uberschiebungssystems zum Vorland ("in-sequence- 
thrusting") 2. Mit der Bildung der ersten "out-of-sequencet'-Ãœberschiebun wird das Basernent 
im Hinterland starker in die Deformation einbezogen. Die gleichzeitige Entstehung der km-gro- 
ÃŸe Falte fÃ¼hr zu einer Rotation und Faltung der in Stadium 1 gebildeten unteren Uberschie- 
bangen. Die im Stadium 1 bereits gebildete Ny-Alesund-Uberschiebung wird dabei teilweise re- 
aktiviert. 3. Die Ny-&esund-Decke wird auf die unteren Decken Ã¼berschoben wobei die reakti- 
vierte Ny-Alesund-Uberschiebung nun einen neuen Verlauf einnimmt und die unterpermischen 
Schichten als Gleithorizont benutzt. Der Ãœberkippt Kurzschenkel der Falte wird von einer Uber- 
schiebung gekappt und auf die Synkline Ã¼berschoben gefolgt von der Bildung der Kristallin- 
decken, deren Bildung "out-of-sequence" Richtung Hinterland erfolgt 
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Decke im Liegenden der Ny-Alesund-Decke usw., die Garwoodtoppen-Decke wird in 
diesem Stadium als letztes gebildet (Abb. 5-3b). Alle Ãœberschiebunge mÃ¼nde in einen 
gemeinsamen Abscherhorizont in der Tiefe, welcher die BasisÃ¼berschiebun des Decken- 
stapels reprÃ¤sentier und im kaledonischen Grundgebirge, vermutlich in den Phylliten der 
Nielsenfjellet Formation, lokalisiert ist (Abb. 5-3). 
An Rampenpositionen oder an von der HauptÃ¼berschiebun abzweigenden 
untergeordneten Ãœberschiebunge entstehen deckeninterne Deforrnationszonen 
(Kiaerstranda, Leinstranda, Ã¶stlich Kongsfjorden-Decke). Auch diese Ãœberschiebunge 
verlaufen in Flachbahnen und Rampen. Als Rampenzonen spielen karbonische NW-SE 
streichende QuerstÃ¶runge eine Rolle (Abb. 5-3), die dadurch die Richtung des 
Deckentransports mit beeinflusst haben. Die in Abb. 5-3 eingezeichneten karbonischen 
Abschiebungen wurden zwar anhand der MÃ¤chtigkeitsschwankunge der Breggertinden 
und Scheteligfjellet Formationen rekonstruiert und - wo es mÃ¶glic war - bei der Profilbilan- 
zierung berÃ¼cksichtigt deren genaue Position kÃ¶nnt jedoch etwas nach N und S verscho- 
ben sein. Dennoch ist eine Reaktivierung dieser Abschiebungen als aufschiebende Ram- 
pen wÃ¤hren Stadium 1 angesichts ihrer gÃ¼nstige Orientierung anzunehmen. 
Stadium 2: Erste durchbrechende Ãœberschiebung Bildung der Falte und der neuen 
~y-Alesund-Ãœberschiebun 
In dieser Phase werden grÃ¶ÃŸe Anteile des kaledonischen Basements im Hinterland 
involviert. Durch den stÃ¤rke als in Stadium 1 nach ENE gerichteten Transport ist eine 
direkte Reaktivierung der Stadium 1-Ãœberschiebunge nicht einfach mÃ¶glich Die 
SchichtflÃ¤che als wichtigste Gleitbahnen wurden wÃ¤hren Stadium 1 verstellt und typi- 
sche "d6collement"-Horizonte wie Tone und Gipse, die weiterhin als GleitflÃ¤che dienen 
kÃ¶nnten existieren auf der Breggerhalvoya nicht. Der Schub wird nun nicht mehr durch die 
Bildung schichtparalleler Detachments mit Rampen- und Flachbahnen-Geometrien wie in 
Stadium 1 akkomodiert. Statt dessen werden die Einheiten groÃŸrÃ¤um verfaltet und die 
Falte im km-MaÃŸsta gebildet. Diese wurde vermutlich als eine StÃ¶rungswachstumsfalt 
Ã¼be dieser aus grÃ¶ÃŸer Tiefe aufsteigenden Ãœberschiebun angelegt, welche das Base- 
ment stÃ¤rke einbezieht und zudem die erste durchbrechende SockelÃ¼berschiebun dar- 
stellt, d.h. sie reprÃ¤sentier die erste' Ãœberschiebung die nicht mehr unterhalb der Ã¤ltere 
Decken in Richtung Vorfand gebildet wurde, sondern nun hinter den Stadium 1-Decken als 
"out-of-sequencel'-Ãœberschiebun die Ã¤ltere und unteren StÃ¶runge schneidet. Bei der 
Faltenbildung werden auch die unteren Stadium 1-Decken verkippt und die NY-Alesund- 
Decke mit verfaltet (Abb. 5-3c). Letzteres ist an der gefalteten NY-Alesund-Ãœberschiebun 
(CHALLINOR 1967; WUTHENAU 1988; PIEPJOHN et al. in Druck b) erkennbar. ZunÃ¤chs kÃ¶nnt 
wÃ¤hren der Verkippung der Stadium 1-Decken und -Ãœberschiebunge nach NE infolge 
der Hebung die Stadium 1-NY-Alesund-Ãœberschiebun reaktiviert worden sein, mÃ¶glicher 
weise durchaus gravitativ induziert, allerdings nicht mit groÃŸe Versatz, da keine divergie- 
renden Ãœberschiebungsrichtunge innerhalb der Decke zu beobachten sind, die bei einer 
gravitativen Bewegung zu erwarten wÃ¤ren Statt dessen wird bei fortgesetztem Schub nun 
eine neue Gleitbahn fÃ¼ die NY-Alesund-~ecke innerhalb des Tyrrellfjellet Members und 
der Gipshuken Formation ausgebildet und dabei die Stadium 1-Decken (Kiaerfjellet-, 
Kvadehuken- und Kongsfjorden-Decke) abgeschnitten und schrÃ¤ Ã¼berfahre (Abb. 4-5, 
5-2, 5-3c,d). Gleich-zeitig wird durch die weitere Einengung und Vergenz die GroÃŸfalt im 
Kern schlieÃŸlic von der ~ielsenfjellet-Ãœberschiebun durchschnitten und die Antikiine 
(Nielsenfjellet-Decke) auf die Synkline (Ny-Alesund-Decke) Ã¼berschobe (WUTHENAU 1988; 
SAALMANN & BROMMER 1997; SAALMANN & THIEDIG 1997, 1998a,b; PIEPJOHN et al. in Druck 
b) (Abb. 5-3d). 
In diesem Stadium werden nur das Tyrrellfjellet Member der Wordiekammen Formation 
und die Gipshuken Formation von der reaktivierten biy-Alesund-Ãœberschiebun als Gleit- 
bahnen genutzt (Abb. 4-37, 5-2, 5-3d). 
Stadium 3: Bildung der strukturell h6chsten Kristallindecken 
Die Bildung der weiteren, strukturell hÃ¶here Kristallindecken erfolgt ebenfalls an durch- 
brechenden ("out-of-sequencen) Ãœberschiebunge in zum Hinterland propagierendem 
Ãœberschiebungsmodu (Abb. 5-3d). Erkennbar ist dieses vor allem an der Tatsache, dass 
die sÃ¼dlichst und hÃ¶chst Engelskbukta-Decke die Scheteligfjellet Fault Ãœberlager 
(PIEPJOHN et al. in Druck b) sowie an der Einbeziehung anderer kristalliner Einheiten, dem 
Fehlen einiger Decken westlich der Scheteligfjellet Fault. 
Daher wird nach der Nielsenfjellet-Decke zunÃ¤chs die Bogegga-Decke gebildet, gefolgt 
von der Trondheimfjella- und schlieÃŸlic der auf der Breggerhalveya strukturell hÃ¶chste 
Engelskbukta-Decke. 
Der Transport der Kristallindecken im Stadium 2 und 3 ist ursprÃ¼nglic ebenfalls nach ENE 
gerichtet. 
Die Bildung der Kristallindecken war bereits vor der Entwicklung des Forlandsundet 
Grabens abgeschlossen, da dessen Ã¶stlich RandstÃ¶run im S den Deckenbau der 
Braggerhalvaya und den bei Kapp Graarud abschneidet (ORVIN 1934; BARBAROUX 1966; 
MANBY 1988; WUTHENAU 1988; LOSKE 1989; DALLMANN et al. 1993; LYBERIS & MANBY 
1993a,b; PIEPJOHN et al. in Druck b, HJELLE et al. in Vorb.). 
ExtensionIKollaps 
Es kÃ¶nne zwei Generationen von Abschiebungen auf der Br~ggerhalv~ya identifiziert 
werden. GroÃŸ W-E streichende Abschiebungen nach N sind am Zeppelinfjellet (Abb. 4- 
19) (ORVIN 1934; LYBERIS & MANBY 1993 a,b; SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in Druck 
a) und am Braggerfjellet (Braggertind) (Abb. 4-18) aufgeschlossen. Aufgrund ihres nahezu 
Fold-Belt-parallelen Streichens reprÃ¤sentiere sie vermutlich spÃ¤t-tektonisch Kollaps- 
strukturen des verdickten Deckenstapels. Der Versatz der StÃ¶runge kann zwar nur grob 
geschÃ¤tz werden, muss jedoch einige 100 m am Breggerfjellet und sogar bis in den km- 
Bereich am Zeppelinfjellet betragen. Neben diesen groÃŸe Lineamenten sind weitere, 
deutlich kleinere Abschiebungen nach N vertreten, deren Versatz aufgrund fehlender Leit- 
horizonte nicht ermittelt werden kann. 
Die W-E streichenden Abschiebungen werden von etwa N-S streichenden Storungen ge- 
schnitten: Beispielsweise wird die Abschiebung am Zeppelinfjellet im W von der Bregger- 
dalen Fault (ORVIN 1934) begrenzt (Abb. 3-10). Daher sind die N-S bis NNE-SSW 
orientierten Abschiebungen jÃ¼nge und nach der Ãœberschiebungstektoni entstanden 
(ORVIN 1834; CHALLINOR 1967). Die N-S streichenden Storungen treten vor allem im Ny- 
Alesund TertiÃ¤rbecke auf. 
Die Trongskard-StÃ¶run (WUTHENAU 1988), die von der SW-KÃ¼st nach NW durch das 
Traudalen und Trongskardet verlÃ¤uf und einen Vertikalversatz von 200 m aufweist 
(WUTHENAU 1988; WEBER 1990), ist ebenfalls eine jÃ¼nger StÃ¶rung Diese FlÃ¤chenscha 
tritt auch besonders deutlich bei der Harnischauswertung in Erscheinung (Kap. 5.5.2) und 
ist auf der Breggerhalveya weit verbreitet. Dabei kann lokal eine abschiebende 
Reaktivierung von Querverschiebungen ("tear faults") und gÃ¼nsti orientierten ScherflÃ¤ 
chen beobachtet werden. Die Abschiebungen nach E am Grensefjellet (BROMMER 1994) 
sind aufgrund des dort NNW-SSE orientierten Streichens des Fold Belts dagegen eher 
den Kollapsstrukturen der ersten Generation zuzuordnen. 
5.3 Vergleich mit anderen Regionen des Fold Belts 
Die Entwicklungsmodelle fÃ¼ andere Regionen des West Spitsbergen Fold-and-Thrust 
Belts zeigen bemerkenswerte Ã„hnlichkeiten Sowohl in sÃ¼dliche Gebieten (Hornsund, 
DALLMANN 1992; BerzeliustindenIVan Keulenfjorden, DALLMANN 1988a,b; im NordenskiÃ¶l 
Land, BRAATHEN & BERGH 1995, BRAATHEN et al. 1995; GOSEN et al. in Druck) als auch 
nÃ¶rdlic des Isfjords im sÃ¼dliche Oscar II Land (BERGH et al. 1997; PIEPJOHN &GOSEN in 
Druck) kÃ¶nne zum Vorland verkippte oder groÃŸrÃ¤um verfaltete schichtparallele Ãœber 
schiebungen beobachtet werden, welche sich als "decollements" vor allem in den mesozo- 
ischen Schichtanteilen befinden. Auch im Oscar II Land und NordenskiÃ¶l Land entstan- 
den die Rampen und Flachbahnen wÃ¤hren einer ersten Phase, gefolgt von der Haupt- 
phase mit Einbeziehung des kristallinen Basements (BRAATHEN & BERGH 1995, BRAATHEN 
et al. 1995; BERGH et al. 1997; GOSEN et al. in Druck; LYBERIS & MANBY in Druck; PIEPJOHN 
& GOSEN in Druck). 
Unter Betonung der strukturellen Gemeinsamkeiten in allen Segmenten des Fold Belts 
(ORVIN 1934; DALLMANN et al. 1993, MANBY & LYBERIS 1996; PIEPJOHN et al. in Druck b) 
werden die Unterschiede hauptsÃ¤chlic auf einen unterschiedlichen Erosionsanschnitt 
zuruckgefÃ¼hr (KELLOGG 1975; DALLMANN et al. 1993) 
Basierend auf Palaospannungsanalysen und sich darin abzeichnenden Stadien mit unter- 
schiedlichen Transportrichtungen, wird von LEPVRIER et al. (1988) und LEPVRIER (1992) 
angenommen, dass der grÃ¶ÃŸ Teil des Fold Belts durch ENE-gerichtete Kompres- 
sion/Transpression entstand, wÃ¤hren die Ãœberschiebunge und Hauptdeformationen auf 
der Br~ggerhalv~ya bereits in einer frÃ¼here Phase einer N-S-Transpression gebildet wur- 
den. Die Mehrphasigkeit der Ãœberschiebungstektoni auf der Braggerhalv~ya (WUTHENAU 
1988; LYBERIS & MANBY 1993a; SAALMANN & THIEDIG 1997, 1998b; PIEPJOHN et al. in Druck 
b) und die Existenz der GroÃŸfalt (ORVIN 1934; CHALLINOR 1967; WUTHENAU 1988; WEBER 
1990; LUDWIG 1988; BROMMER 1994; SAALMANN 1995; SAALMANN & THIEDIG 1997, 1998a,b; 
PIEPJOHN et al. in Druck b; THIEDIG et al. in Druck) zeigt, dass die kinematische Evolution 
auf der Br~ggerhalvaya vergleichbar mit anderen Segmenten des Fold Belts (ORVIN 1934; 
DALLMANN et al. 1993; MANBY & LYBERIS 1996; SAALMANN & THIEDIG 1998b; PIEPJOHN et al. 
in Druck b) und eine zeitliche Trennung der Ãœberschiebungstektoni auf der Braggerhalv- 
Oya von der Bildung des Fold Belts im S ausgesprochen unwahrscheinlich ist. 
5.4 Rolle der Scheteligfjeliet Fault 
Die Scheteligfjellet Fault (ORVIN 1934) trennt als N-S streichendes Lineament den 
Deckenbau auf der Br0ggerhalvaya in 2 Bereiche, in denen unterschiedliche strukturelle 
Abb. 5-4: Tektonisches Inventar der tertitlren Ãœberschiebungstekfoni und Rekonstruktion der Transportrichtungen anhand von konjugierten'KlÃ¼f 
ten/Scherfiachen, Harnischen, der Schieferung, Faltenachsen und Uberschiebungsfltlchen. 
Niveaus aufgeschlossen sind (MANBY 1988; LYBERIS & MANBY 1993a; PIEPJOHN et al. in 
Druck b). Sie zieht sich von der NordkÃ¼st bei Brandalpynten durch den Braggerbreen 
nach S zum Bja~gfjellet (Abb. 4-3, 5-4). Nach S kann sie nicht weiter verfolgt werden, sie 
kÃ¶nnt in der Ebene sÃ¼dlic des Bjaivigfjellets noch innerhalb der Trondheimfjella-Decke 
enden, am SÃ¼dhan selbst ist sie noch nachweisbar, da in einem Bachanschnitt auf 
beiden Seiten im streichen unterschiedliche Lithologien aufgeschlossen sind. In der 
Engelskbukta-Decke existieren keine Hinweise mehr fÃ¼ die Existenz der Scheteligfjellet 
Fault, was die Vermutung von PEPJOHN et al. (in Druck b) einer Ãœberlagerun der StÃ¶run 
durch diese Decke bestÃ¤tigt Damit scheidet eine Bildung der StÃ¶run als rein post- 
tektonische junge Abschiebung aus. 
Daher handelt es sich vermutlich um eine syn-tektonische Querverschiebung ("tear 
fault")(MANBY 1988; LYBERIS & MANBY 1993a; PIEPJOHN et al. in Druck b). 
Der finite Gesamtversatz entlang dieser StÃ¶run reprÃ¤sentier eine sinistrale Schrdgab- 
schiebung nach E. Die abschiebende Komponente kann in der Ny-Alesund-Decke anhand 
der TertiÃ¤rbasi des Ny-Alesund Beckens sÃ¼dlic von Ny-Alesund und auf dem Schetelig- 
fjellet auf mindestens 700-800 m geschatzt werden (CHALLINOR 1967; SAALMANN et al. 
1997; PIEPJOHN et al. in Druck b). Dieser Betrag trifft jedoch nur fÃ¼ den N zu und resultiert 
additiv aus mehreren Teilbewegungen, da am SÃ¼dend der StÃ¶run innerhalb der 
Trondheimfjella-Decke zwar aufgrund fehlender Leithorizonte in den Metapeliten der 
Trondheimfjella Formation der Versatz nicht rekonstruiert werden kann, dieser jedoch 
vermutlich deutlich geringer ist Sinistrale Bewegungen an der Scheteligfjellet Fault kÃ¶nne 
vor allem an der Spur der Faltenachse der km-groÃŸe Falte abgelesen werden (Abb. 5-4): 
Die Faltenachse streicht im E der Braggerhalvaya zunÃ¤chs NW-SE und biegt am 
Zeppelinfjellet in AnnÃ¤herun an die StÃ¶run in eine W-E-Orientierung um. Am Brogger- 
fjellet im SW streicht die Achse zunÃ¤chs ebenfalls noch W-E, um dann am westlichen 
Kiaerfjellet wieder nach NW-SE umzuschwenken. Die Faltenachse besitzt somit einen sig- 
moidalen Verlauf, der gut mit sinistralen Bewegungen an der StÃ¶run korrespondiert. 
Die Scheteligfjellet Fault muss wÃ¤hren der Ãœberschiebungstektoni aktiv gewesen sein. 
Es ist jedoch unwahrscheinlich, dass sie bereits vor der Entstehung der GroÃŸfalte also in 
Stadium 1 bei der Bildung der ~ampen  und Flachbahnen existent war, da ansonsten eine 
deutliche Beeinflussung der Faltenbildung durch ein derartig ausgeprÃ¤gte Lineament zu 
erwarten wÃ¤re AuffÃ¤lli ist allerdings das N-S orientierte Streichen dieser StÃ¶rung was 
eine alte Struktur indiziert (?kaledonisch, ?karbonisch). So kÃ¶nnt in diesem Bereich noch 
vor der Ausbildung einer diskreten StÃ¶rungsbah bereits eine schrÃ¤g Rampe existiert 
haben. 
Vermutlich bildete sich die Scheteligfjellet Fault kurz nach der Faltung wÃ¤hren der 
Entstehung der Nielsenfjellet-Decke als Querverschiebung ("tear fault"), um unterschied- 
liche Versatzweiten innerhalb der Decke auszugleichen. Ein Hinweis dafÃ¼ sind die vor 
allem im NE und E der Braggerhalvaya auftretenden SSW-NNE streichenden StÃ¶rungen 
die die Ny-Alesund- und Nielsenfjellet-Decke schneiden und versetzen (Abb. 4-3, 5-4) und 
ebenfalls vorherrschend sinistrale Bewegungen anzeigen (BROMMER 1994; SAALMANN 
1995; SAALMANN & BROMMER 1997; PIEPJOHN et al. in Druck b). Sie stellen ebenfalls "tear 
faulte" dar. Ein Beispiel dafÃ¼ ist die Haavimbfjellet Fault (SAALMANN & BROMMER 1997) 
(HF, Abb. 4-3, 5-4). Auch in diesem Bereich bestand vermutlich vor der Ausbildung eines 
diskreten Lineaments eine schrÃ¤g Rampe an einer alten Struktur im Untergrund - darauf 
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Abb. 5-5: Schematische Darstellung der Aktivi- 
tgtsohasen der Scheteliafiellet Fault wahrend der 
terthren Ãœberschiebunystektonik grau: aktive 
Decke (Platznahme) (Erlauterungen s. Text). 
(Kap. 4.2.1.2). Vergleichbare Strukturen 
fehlen dagegen in den (unteren) Decken 
im W der Braggerhalv~ya. Das Stadium 
2 ist durch stÃ¤rker Konvergenz und 
erhÃ¶ht Versatzweiten nach ENE 
gepr8gt. Eine durch die Basementtopo- 
graphie sowie Geometrie des Vorlands 
bedingte unterschiedlich weite Migration 
der Deckensegmente musste daher an 
solchen StÃ¶runge ausgeglichen 
werden. 
Die Scheteligfjellet Fault war jedoch 
mehrfach aktiv, da im W die Nielsen- 
fjellet- und Bogegga-Decken fehlen 
(PIEPJOHN et al. in Druck b). Erstere 
muss jedoch ursprÃ¼nglic auch im W 
verbreitet gewesen sein, da das An- 
tiklinen-Synklinen-Paar, bestehend aus 
der Ny-Alesund- und Nielsenfjellet- 
Decke, nur gemeinsam gebildet worden 
sein kann. Ob die Bogegga-Decke im W 
primÃ¤ fehlt, kann nicht mit Sicherheit 
geklÃ¤r werden. Es ist mÃ¶glich dass 
durch den ursprÃ¼nglic stÃ¤rke nach 
ENE orientierten Transport und durch 
AktivitÃ¤ der Scheteligfjellet Fault die 
Bogegga-Decke stÃ¤rke nach E abgel- 
enkt wurde, wÃ¤hren gleichzeitig im W 
die Erosion der Nielsenfjellet-Decke er- 
folgte. Dies kÃ¶nnt durch eine Hebung 
des westlichen Blocks verursacht wor- 
den sein, welcher dann sowohl die be- 
stehenden obersten Decken exhumiert 
und gleichzeitig als hohe seitliche Ram- 
pe eine oberschiebung weiterer Einhei- 
ten im W verhindert (Abb. 5-5). Auf 
jeden Fall muss es zwischenzeitlich Un- 
terbrechungen gegeben haben, in de- 
nen die Nielsenfjellet-Decke im W 
erodiert wurde. Ein vergleichbares Sze- 
nario kÃ¶nnt auch fÃ¼ die Bogegga- 
Decke gelten, welche ebenfalls in einer 
Pause irn W abgetragen worden wÃ¤re 
Ob die Scheteligfjellet Fault eine Ab- 
schiebung nach E war, also zwischen- 
zeitliche Dehnungstektonik reprÃ¤sen 
tiert, oder eine kompressive Aufschiebung des westlichen Blocks erfolgte oder ob doch ein 
deutlicher sinistraler Versatz fÃ¼ das Fehlen der Decken im heutigen aufgeschlossenen 
Gebiet der Braggerhalv~ya verantwortlich ist, kann nicht mehr ermittelt werden. Eine nach 
E abschiebende Komponente in Verbindung mit groÃŸe Lateralbewegungen ist nicht 
auszuschlieÃŸen Andererseits ist bei der stÃ¤rke nach ENE gerichteten Kompression eine 
Hebung des westli-chen Blocks durch eine SchrÃ¤gaufschiebun nach E an der vermutlich 
sehr steilen Scheteligfjellet Fault eben-falls gut mÃ¶glich wÃ¼rd allerdings einen dextralen 
Versatz an der Scheteligfjellet Fault beinhalten, der nicht nachweisbar ist. Eine 
Rekonstruktion der Einzelbewegungen ist heute nicht mehr durchfÃ¼hrbar sodass die 
exakte Kinematik der Scheteligfjellet Fault zu dieser Zeit nur spekulativ bleiben kann. 
Sicher ist, dass die Bewegungen wahrend der Bildung der Trondheimfjella-Decke deutlich 
nachlieÃŸen da diese wieder beiderseits der StÃ¶run auftritt und nicht mehr Decken ge- 
geneinander versetzt werden, sondern nur deckenintern ein nicht quantifizierbarer Versatz 
beobachtet werden kann (S.O.). Die Trondheimfjella-Decke Ã¼berlager im E die Bogegga- 
Decke, im W am Br~ggerfjellet die Kiserfjellet-Decke, welche sich direkt unterhalb der 
gefalteten NY-Alesund-Ãœberschiebun befindet (Abb. 5-5). Das bedeutet, dass die Nielsen- 
fjellet-Decke bereits zu dieser Zeit vollstÃ¤ndi erodiert war und evtl. sogar bereits die 
obersten Bereiche der Ny-Alesund-Decke abgetragen wurden. 
Die ohnehin nachlassende AktivitÃ¤ an der Scheteligfjellet Fault kam schlieÃŸlic vor der 
Bildung der Engelskbukta-Decke zum Stillstand (Abb. 5-5). 
Sinistraie Bewegungen an der Scheteligfjellet Fault sind vermutlich auch verantwortlich fÃ¼ 
den leicht sigmoidal gebogenen Verlauf der Faltenachse (Abb. 5-4), der von einer NNW- 
SSE-Richtung am Grensefjellet nach NW umschwenkt (SAALMANN & BROMMER 1997), am 
Zeppelinfjellet nahezu W-E orientiert ist (PIEPJOHN et al. in Druck b) und am westlichen 
Kiasrfjellet wieder einen NW-SE streichenden Verlauf einnimmt (WUTHENAU 1988, WEBER 
1990) (Abb. 5-4). Diese Verbiegung muss ebenfalls vor der Platznahme der Engelskbukta- 
Decke erfolgt sein. 
5.5 Vergenzen und Tr 
Der Ãœbergeordnet Bau der Br~ggerhalv~ya ist NE-vergent (ORVIN 1934; BARBAROUX 1966; 
CHALLINOR 1967; MANBY 1988; LYBERIS & MANBY 1993a,b; MANBY & LYBERIS 1996; SAALMANN 
& THIEDIG 1997, 1998a,b; PIEPJOHN et al. in Druckb; THIEDIG et al. in Druck). 
Von Interesse ist die Frage, ob sich die Mehrphasigkeit der Ãœberschiebungstektoni auch 
in unterschiedlichen Richtungen des tektonischen Transports widerspiegelt. 
In Abb. 5-4 sind die sind die Vergenzen und Ãœberschiebungsrichtunge einzelner 
Aufschluss- oder Homogenbereiche dargestellt, direkt ermittelt durch Messungen an 
ÃœberschiebungsflÃ¤ch oder indirekt konstruiert anhand des stratigraphischen Aufstiegs 
der DeckenÃ¼berschiebunge und der Orientierung von &Linearen und b-Achsen von 
mesoskopischen Ã¼berschiebungsgebundene Falten (Rampenfalten, StÃ¶rungswachstums 
falten), ScherflÃ¤chen DehnungsklÃ¼ften Fiederspalten und Harnischdaten. Es zeigen sich 
vor allem deckeninterne Abweichungen der Transportrichtungen. Es muss daher auch ge- 
klÃ¤r werden, ob diese durch eine zeitliche Abfolge (verschiedene Stadien) bedingt ist 
(LEPVRIER & GEYSSANT 1985) oder auf laterale Rampen und Schleppungen (MANBY & 
LYBERIS 1996) zurÃ¼ckgefÃ¼h werden kÃ¶nnen 
5.5.1 Deckeninterne Variationen der Ãœberschiebungsrichtunge 
Der Ãœbergeordnet Transport der Ãœberschiebunge und Decken erfolgt auf der Bregger- 
halvoya nach NE bis NNE. Die Ãœberschiebungsrichtunge innerhalb einzelner Decken 
kÃ¶nne zwischen NW und ENE schwanken (Abb. 5-4). Eine Tendenz zu stÃ¤rkere N-Ver- 
genz im W der Halbinsel und eher ENE-gerichteten Strukturen im E (MANBY & LYBERIS 
1996) kann nicht bestÃ¤tig werden. 
Im E der Kongsfjorden-Decke (nordwestlich Haavimbfjellet) sind die Ãœberschiebunge 
nach NW gerichtet, in der gleichen Decke weiter westlich, am Ost- und Nordhang des 
Scheteligfjellets, erfolgt der Transport wieder nach NNE bzw. NE. Es handelt sich 
demnach um eine lokale Abweichung, die erklÃ¤rba ist mit einer regional begrenzten 
Verbiegung der Kongsfjorden-Ãœberschiebun bzw. eines zu ihr parallelen Abscherhori- 
zonts an der Basis der dort aufgeschlossenen Dreiecksstruktur. Oder der NW-Transport 
ist durch eine schrÃ¤g Rampe bedingt (z.B. prÃ¤-existierend Haavimbfjellet Fault als 
Basementhorst, gebildet wÃ¤hren karbonischer oder sogar Ã¤ltere Bewegungen) (Kap. 
4.2.1.2). 
In der "Orvin Gorge" weisen die Orientierungen von Faltenachsen, SchieferungsflÃ¤che 
und Ãœberschiebunge auf nach N bis NNW gerichtete Transporte hin (Abb. 4-23, 4-24). 
Die Strukturen sind am steil nach N einfallenden Synklinenschenkel der GroÃŸfalt 
(Zeppelinfjellet) lokalisiert und stehen in Verbindung mit der Bildung der wahrscheinlich 
wÃ¤hren der Platznahme der Nielsenfjellet-Decke aktivierten Zeppelin Thrust stehen. 
Daher gehÃ¶re sie zur Hauptphase (Stadium 2). Eine mÃ¶glich ErklÃ¤run fÃ¼ die 
abweichende Richtung kÃ¶nnt in einer Ablenkung an ungÃ¼nsti orientierten SchichtflÃ¤che 
liegen, welche von den Ãœberschiebunge in der Regel als Gleitbahnen genutzt werden: 
Falls die Schichtung z.B. ursprÃ¼nglic nach SE einfiel, wird die ursprÃ¼nglic nach ENE 
gerichtete Kompression nach N umgelenkt. Andererseits ist auffÃ¤llig dass in diesem 
Bereich auch die Achse der km-groÃŸe Synkline aus einer NW-SE-Richtung in eine W-E- 
Richtung schwenkt (PIEPJOHN et al. in Druck b) (Abb. 5-4), was vermutlich im Zusam- 
menhang mit sinistralen Bewegungen an der Scheteligfjellet Fault steht (Kap. 5.4). Daher 
besteht eine andere MÃ¶glichkei darin, dass auch die FlÃ¤che in der "Orvin Gorge" 
entsprechend mitrotiert wurden und ursprÃ¼nglic eher nach N - NNE gerichtet waren. 
Auch am Grensefjellet besitzt die Faltenachse eine andere Orientierung: sie biegt von der 
NW-SE-Richtung am Grensebreen nach N-S bis NNW-SSE um (BROMMER 1994; 
SAALMANN & BROMMER 1997; PIEPJOHN et al. in Druck b) (Abb. 5-4). In dieser Strukturdo- 
mÃ¤n ist der Transport nach ENE gerichtet. 
In der Kvadehuken-Decke sind ebenfalls deckenintern abweichende Richtungen zu 
verzeichnen: WÃ¤hren die Strukturen am Kieerstranda eindeutig ENE-vergent sind, 
schwanken die Transportrichtungen am Leinstranda zwischen NW und NNE (Kap. 
4.2.1.3). Besonders im mittleren Profilbereich sind die Ãœberschiebunge nach NW 
gerichtet, am nÃ¶rdliche und sÃ¼dliche Ende des Profils ist jedoch wieder die Nordrichtung 
dominant (Abb. 4-13). Zwar kÃ¶nne "strike-slip"-Bewegungen nicht ausgeschlossen 
werden, wenn es auch fÃ¼ grÃ¶ÃŸe Blattverschiebungen keine Hinweise gibt. Doch es ist 
wahrscheinlicher, dass die Fluktuation an lateralelschrÃ¤g Rampen im Untergrund gebun- 
den ist, also auf die Basernenttopographie zurÃ¼ckgefÃ¼h werden kann. 
Lokale Abweichungen des auf d halvoya ansonsten vorherrschenden NE- 
Transports Mnnen also mit einem ungsfeld aufgrund lokaler Konfigurationen 
(abweichend orientierte GleitflÃ¤chen prÃ¤-existierend StÃ¶rungen Basementtopographie, 
post-tektonische Schlepp'ungen) erklgrt werden. Die in diesen Domiinen bzw. Aufschlus- 
Sen gebildeten Strukturen und Harnische spiegeln keine zeitlichen Stadien wider 
5.5.2 Tektonische Trans 
In mehreren Regionen des West Spitsbergen Fold- 
and-Thrust Betts wurden St6rungsflgchenanalysen 
durchgefÃ¼hr (LEPVRIER & GEYSSANT 1985; 
LEPVRIER et al. 1988; KLEINSPEHN et al. 1989; 
LEPVRIER 1992; BRAATHEN & BERGH 1995; 
BRAATHEN et al. 1995; TEYSSIER et al. 1995a; 
MANBY& LYBERIS 1996). Wahrend einerseits unter- 
schiedliche Populationen auf Schleppungen und 
lokale Rampen zurÅ¸ckgefuhr werden (MANBY & 
LYBERIS 1996), werden die separierten Tensoren 
andererseits als Ausdruck der mehrphasigen 
Entwicklung interpretiert und die Tensoren den 
verschiedenen Stadien zugeordnet (LEPVRIER & 
GEYSSANT 1985; LEPVRIER et al. 1988; KLEINSPEHN 
et al. 1989; LEPVRIER 1992; BRAATHEN & BERGH 
1995; BRAATHEN et al. 1995; TEYSSIER et al. 
1995a). So wird eine erste Phase mit NNE-SSW - 
VerkÃ¼rzun ermittelt (LEPVRIER et al. 1992; 
BRAATHEN & BERGH 1995; ERGH & al. 1997), '$2- 
folgt von WSW-ENE-VerkÅ¸rzun wiihrend der 
Hauptphase der uberschiebunqstektonik 
(LEPVRIER 1992; BRAATHEN & BERGH 1995; 
TEYSSIER et al. 1995a) und ab- schlieGender E-W- 
Extension (LEPVRIER et al. 1988; KLEINSPEHN et al. 
1989; LEPVRIER 1992; BRAATHEN & BERGH 1995; 
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Trennung der U berschie bungste ktoni k wird von rungsflachenanalyse mit Hamischfla- 
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(1988) und LEPVRIER (1992) auch fÃ¼ die Br~gger- noch bestimmten kinematischen Stadi- 
halvnya postuliert. en zugeordnet werden, da FlachenLi- 
neare von allen Sedimenfdecken und 
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datenanaiyse auch auf der Br~ggerhalv~ya drei &thalten sind. P = KomPressionsach- 
DatensÃ¤tz heraus: (Abb.'5-6): se, I = intermediare Achse, T = Deh- nungsachse 
+ N-S-Kompression 
+ SW-NE-Kompression 
+ WSW-ENE bis E-W-Extension 
Bei nÃ¤here Betrachtung kann allerdings keine Trennung der Daten zwischen den Decken 
oder eine Zuordnung zu zeitlich begrenzten Phasen beobachtet werden, beispielsweise in 
der Hinsicht, dass die N-S-Kompression ausschlieÃŸlic auf die strukturell tieferen Decken 
(= Stadium 1) beschrÃ¤nk ist. Im Gegenteil, es enthalten sowohl die DatensÃ¤tz fÃ¼ N-S- 
als auch SW-NE-Kompression Werte aus allen Decken: Die Deformationen in der "Orvin 
Gorge" z.B. (Kap. 4.2.2.1) zeigen sowohl anhand der Harnischdaten als auch durch die 
Orientierung der Ãœberschiebungen Faltenachsen und Schieferung einen Transport nach 
NNW an, reprÃ¤sentiere jedoch Stadium 2-Strukturen. Das Profil am Kiasrstranda in der 
Stadium 1 Kvadehuken-Decke indiziert andererseits eindeutig eine SW-NE-Kompression. 
Die Kartierung der Ãœberschiebunge und Faltenachsen (Abb. 5-4) zeigt, dass zwischen 
den Decken bezÃ¼glic des Transports keine gravierenden Unterschiede abseits lokaler 
deckeninterner Variationen bestehen. 
Zwar ist mit StÃ¶rungsflÃ¤chenanalys auf der Braggerhalvaya keine explizite Trennung der 
Stadien bezÃ¼glic ihrer Transportrichtungen mÃ¶glich Diese kÃ¶nne jedoch indirekt 
ermittelt werden: Anhand von mehreren Profilschnitten (Abb. 4-5, 5-2) ist ersichtlich, dass 
die reaktivierte Ny-Alesund-Decke nach E zunehmend tiefere Decken Ãœberlagert Der 
Transport dieser Decke erfolgte demnach wahrend Stadium 2 ursprÃ¼nglic stÃ¤rke in eine 
Ã¶stlich Richtung als die Deckenbewegungen in Stadium 1 ("flat-and-ramp"), mÃ¶glicher 
weise sogar wie im restlichen Fold Belt nach ENE. Die ~ielsenfjellet-Ãœberschiebun 
durchschneidet den Ã¼berkippte Kurzschenkel am Grensefjellet in einem hÃ¶here Niveau 
als =.B. am SlAttofjellet (Abb. 5-2, ~ro f i le  F-F' und Garwoodtoppen) und wird demnach 
ebenfalls deutlich in eine starker Ã¶stlich Richtung transportiert. Auch der Transport der 
Bogegga-Decke ist starker nach ENE gerichtet, da die Decke nach E sukzessive grÃ¶ÃŸe 
Bereiche der Nielsenfjellet-Decke Ã¼berlager (Abb. 1-5, 4-3). In AufschlÃ¼sse an der KÃ¼st 
der Engelskbukta deuten HarnischflÃ¤chen Fiederspalten und konjugierte ScherflÃ¤che 
ebenfalls auf eine ENE-gerichtete Kompression hin. 
Demnach war der tektonische Transport wahrend Stadium 2 und 3 ursprÃ¼nglic nach ENE 
gerichtet. So bestehen aufgrund dieser Beobachtungen doch Ã„hnlichkeite mit den 
Regionen im S bezÃ¼glic (N)NE-gerichteter Stadium 1-Strukturen (auf der Braggerhalvaya 
allerdings nicht beweisbar) und einem Transport nach ENE wahrend der Hauptphase 
(Stadium 2-3), der auf der Braggerhalv~~ya jedoch nach NE abgelenkt wird. 
5.6 VerkÃ¼rzun 
Um die VerkÃ¼rzun innerhalb des Deckenbaus auf der Braggerhalvaya zu ermitteln, muss 
die Deformation mit Hilfe eines konstruktiven Profilausgleichs zurÃ¼ckgefÃ¼h werden. 
Voraussetzung ist dafÃ¼ ein geometrisch korrektes und rÃ¼ckfÃ¼hrbar Profil (MITRA 1992). 
Des weiteren muss Massenerhaltung gewÃ¤hrleiste sein, d.h. FlÃ¤che und LinienlÃ¤nge 
bleiben bei der Deformation erhalten (DAHLSTROM 1969) und die tektonischen KÃ¶rpe sind 
vor und nach der Deformation kohÃ¤ren bei konstantem Gesamtvolumen. Es erfolgt 
demnach keine Materialzu- oder -abfuhr. 
Vereinfachend wird eine ebene Verformung mit einfacher Scherung vorausgesetzt, bei der 
alle Verschiebungsvektoren parallel sind und konstante VerschiebungsbetrÃ¤g aufweisen 
und die Teilchentrajektorien in der Profilebene bleiben, wodurch das Kriterium des 
Massenerhalts erfÃ¼ll wird. Das Profil muss demnach parallel zur Verformungsebene 
orientiert sein (WOODWARD et al. 1989). 
Diese Bedingungen werden allerdings auf der Braggerhalvaya nicht ganz erfÃ¼llt Die auf 
die Ãœberschiebungszone konzentrierte Verformung beinhaltet insbesondere in den 
Scherzonen DrucklÃ¶sungsprozess (Bildung einer DrucklÃ¶sungsschieferung Kap. 4.2.4), 
fÃ¼hr also zu einer Materialabfuhr, die nicht quantifiziert werden kann. 
Des weiteren weisen die Decken sowohl intern als auch untereinander leicht abweichende 
tektonische Transportrichtungen auf (Kap. 5.5). Dies trifft vor allem fÃ¼ die Ny-Alesund- 
Decke zu, deren Versatz ursprÃ¼nglic etwas stÃ¤rke nach ENE gerichtet war. Daraus 
resultieren divergierende Partikelpfade, das Kriterium der ebenen Verformung ist nicht 
erfÃ¼llt Der abweichende Transport der Ny-Alesund-Decke ist andererseits zunÃ¤chs nicht 
von Belang, weil ohnehin nur drei Decken (Kongsfjorden-, Kvadehuken- und Kiaerfjellet- 
Decke) wirklich bilanziert zurÃ¼ckgefÃ¼h werden kÃ¶nnen da die anderen Decken infolge 
Erosion nicht ausreichend aufgeschlossen sind und damit der Profilausschnitt zu klein ist 
und die heute aufgeschlossene Ny-Alesund-Ãœberschiebun zudem eine "out-of- 
sequence'l-Ãœberschiebun darstellt, welche nicht quantifizierbar ist. Die SW-NE- 
Orientierung des Profils ist dennoch auch fÃ¼ die unteren Decken ein Kompromiss. 
Die DrucklÃ¶sungserscheinunge sind fÃ¼ die relativ grobe und Ã¼bergeordnet AbschÃ¤tzun 
der GesamtverkÃ¼rzun nicht relevant, zumal die interne Deformation der Decken abseits 
der Ãœberschiebungszone ausgesprochen gering ist und die DrucklÃ¶sun sich auf die 
Ãœberschiebungszone konzentriert (Kap. 4.2.4). 
Der konstruktive RÃ¼ckversat mittels LinienlÃ¤ngenabwicklun soll und kann lediglich einen 
Eindruck von der VerkÃ¼rzun geben, ausreichend fÃ¼ einen Vergleich mit anderen 
Regionen des Fold Belts. Der Versatzbetrag der NY-Alesund-Decke kann nur grob 
geschÃ¤tz werden, die Falte wird ebenfalls nicht berÃ¼cksichtigt da ihre genaue Dimension 
unbekannt ist und mÃ¶glich VerkÃ¼rzungsbetrÃ¤ dadurch zu spekulativ wÃ¤ren Eine 
Bilanzierung der VerkÃ¼rzun in den Kristallindecken ist mangels Leithorizonten nicht 
mÃ¶glich Eine prÃ¤-tertiÃ¤ Blocktektonik z.B. im Karbon wird einerseits durch die Stapelung 
jÃ¼ngere Einheiten auf Ã¤lter und andererseits durch Einschuppung karbonischer Sedi- 
mente angezeigt, sodass die ursprÃ¼nglich Lagerung der Kristallineinheiten vor Beginn der 
Ãœberschiebungstektoni nicht mehr rekonstruiert werden kann. 
Konstruktiver Ruckversatz 
In Abb. 5-7 wird die bilanzierte RÃ¼ckfÃ¼hru der Kongsfjorden-, Kvadehuken- und 
Kiaerfjellet-Decken gezeigt. Das Profil verlÃ¤uf in SW-NE-Richtung von der SÃ¼dwestkÃ¼s 
(Kiaerstranda) zum Kiaerfjellet (Simlestuppet) und Ã¼be den Stollnuten und Scheteligfjellet 
bis zur NordkÃ¼st der Halbinsel. 
Der bilanzierte RÃ¼ckversat ergibt eine VerkÃ¼rzun von ursprÃ¼nglic 16,2 km auf 7,9 km, 
also um 8,3 km bzw. um 51 % (Abb. 5-7). 
Die ursprÃ¼nglich Lage der Ny-Alesund-Decke ist schwierig zu rekonstruieren (das 
Abb. 5-7: Konstruktiver RÅ¸ckversa des Deckenbaus auf der Breigger- 
halv0ya ohne BerÅ¸cksichtigun der Falte (Linienlangenabwicklung). 
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Tyrrellfjellet Member wird dabei als Markerhorizont benutzt) und ihre Transportweite ent- 
lang der Ny-Ajesund-Ãœberschiebung- ("out-of-sequence thrust") ist nur sehr grob auf gut 
5 km abschÃ¤tzbar 
Daraus resultiert eine GesamtmindestverkÅ¸rzun von der Kongsfjorden- bis zur Ny- 
Alesund-Decke um etwa 13,5 km von 213 km auf 7,9 km, d.h. um etwa 63 %. MANBY 
(1988) und PIEPJOHN et al. (in Druck b) kommen mit 12 km bzw. 15 km (=60%) fÃ¼ die 
Sediment-dominierten Decken auf Ã¤hnlich Werte. 
Dazu mÃ¼sst der Versatz der Garwoodtoppen-Decke und der Kristallindecken sowie die 
VerkÃ¼rzun durch die Faltenbildung addiert werden, deren Quantifizierung jedoch nicht 
mÃ¶glic sind. Eine einfache RÃ¼ckfÃ¼hru der Basementdominierten Decken in eine 
horizontale Position, wobei alle Kristallineinheiten schlieÃŸlic nebeneinander auf einem 
Niveau liegen, ergibt aufgrund der steilen Ãœberschiebunge nur einen geringen Verkur- 
zungsbetrag von etwa 4 km bzw. 35-40 % zwischen der Nielsenfjellet- bis Trond- 
heimfjella-Decke. Dies ist mit Sicherheit zu wenig, da die Kristallineinheiten hÃ¶chstwahr 
scheinlich auch prÃ¤-tertiÃ zu einem gewissen Grad vertikal gestapelt waren und die 
listrischen Aufschiebungen in der Tiefe einen flacheren Veriauf einnehmen, woraus grÃ¶fk 
re Transportweiten resultieren. Daher sind die so ermittelten 20 km GesamtverkÃ¼rzun auf 
der Breggerhalvoya ein Minimalbetrag. Andererseits sind die von LYBERIS & MANBY (1993b) 
geschÃ¤tzte 40 km MindestverkÃ¼rzun allein in den post-kaledonischen Sedimenten nicht 
belegbar. 
In anderen Regionen des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts sind in der Regel 
geringere VerkÃ¼rzungsbetrÃ¤ zu verzeichnen: Im Serkapp-Hornsund-Gebiet kÃ¶nne 
ebenfalls 10-14 km beobachtet werden (DALLMANN 1992), im Wedel Jarlsberg Land und 
am Bellsund mindestens 2 bis 4-8 km (DALLMANN 1988a,b; DALLMANN & MAHER 1989), 
Mrdlich Van Keulenfjorden etwa 8 km (GOSEN & PIEPJOHN in Druck). Lediglich in Oscar II 
Land werden mit 20 km (BERGH et al. 1997) Ã¤hnlich BetrÃ¤g wie auf der Breggerhalveya 
erreicht, dort sind jedoch die VerkÃ¼rzungsbetrÃ¤ von 45% immer noch deutlich geringer 
als die ermittelten 51-63 % auf der Breggerhalveya. Damit stellt die Breggerhalv0ya 
innerhalb des Fold Belts eine der Regionen mit der grÃ¶ÃŸt VerkÃ¼rzun dar. 
5.7 Ursachen fÃ¼ die NE-Vergenz des Deckenbaus auf der 
Breggerhalveya 
Viele Falten- und ÃœberschiebungsgÃ¼rt weisen einen gekrÃ¼mmte Verlauf auf, der auf 
unterschiedliche Ursachen zurÃ¼ckgefÃ¼h wird. Dazu gehÃ¶re sich zeitlich Ã¤ndernd Ãœber 
schiebungsrichtungen, "radial thrusting", ÃœberprÃ¤gu durch Blattverschiebungen, 
stratigraphisches Auskeilen von Abscherhorizonten, MÃ¤chtigkeitsschwankunge der invol- 
vierten Einheiten, Basementtopographie, Verbiegen eines ursprÃ¼nglic geraden GÃ¼rtels 
irregulÃ¤r Vorlandgeometrien, einen "rigid indentor" (z.B. RIDLEY 1982; TAPPONNIER et al. 
1982; MATTE 1986; GRAY & STAMATAKOS 1997; DIETRICH 1989; MERLE 1989; FERRILL & 
GROSHONG 1993). 
Die abweichenden Richtungen auf der Brfqgerhalvaya wurden bisher auf unterschiedliche 
Ursachen zurÃ¼ckgefÃ¼hr KELLOGG (1975) und HARLAND (1997) sehen darin einen Beweis 
fÃ¼ die dextral transpressive Bildung des Fold Belts. Von einigen Autoren wurde ein Ab- 
blocken mit Ablenkung durch den Nordfjorden Block (BIRKENMAJER 1981; THIEDIG & MANBY 
1992; DALLMANN et al. 1993; LYBERIS 81 MANBY 1993a,b; MANBY 1988; MANBY & LYBERIS 
1996) oder die Existenz lateraler Rampen oder TransferstÃ¶runge (MANBY 1988; MANBY & 
LYBERIS 1996) angenommen. MAHER & CRADDOCK (1988) postulieren in ihrem Modell einer 
entkoppelten Deformation in einen inneren "strike-slip9'-GÃ¼rte und einen Ã¤uÃŸer kompres- 
siven GÃ¼rte ine keilfÃ¶rmig Ãœbergangszon zwischen den ent- und gekoppelten Ab- 
schnitten, die im Gebiet der Braggerhalvaya liegen soll. Nach LEPVRIER et al. (1988) und 
LEPVRIER (1992) befindet sich die Breggerhalvaya im kompressiven Segment zwischen 
zwei etwa N-S streichenden, linkstretenden dextralen Blattverschiebungen. Andere 
Autoren sehen die NE-gerichtete Entwicklung auf der Breggerhalveya in Zusammenhang 
mit der Bildung des Forlandsundets (STEEL et al. 1985, MAHER et al. 1997), wobei sich die 
Abb. 5-8: Modell fÃ¼ die NE-Richtung auf der Breg- 
gerhalv0ya. Die abweichenden Transportrichtun- 
gen werden auf sinistrale Bewegungen an einer 
NW-SE streichenden Storung im Kongsfjorden zu- 
rÃ¼ckgefÃ¼hr welche eine konjugierte StOrung zur 
dextralen SW-NE streichenden Is~orden Fault im 
siidiichen Oscar I1 Land wahrend einer Egerichte- 
ten Kompression darstellen konnte. Die zu erwar- 
tende Anordnung der Storungen und Faltenachsen 
sind gestrichelt eingezeichnet. 
Braggerhalvnya wÃ¤hren der 
Lateralbewegungen in einer blockieren- 
den KrÃ¼mmun ("restraining bend") mit 
Transpression nÃ¶rdlic des Forland- 
sundet Grabens befindet. 
Der Nordfjorden Block und vor allem 
die Kongsvegen Fault spielen mit 
Sicherheit eine entscheidende Rolle 
(s.u.). 
Eine Position der Br0ggerhalvaya 
zwischen zwei linkstretenden N-S 
streichenden dextralen Blattyerschie- 
bungen bÃ¶t eine plausible Erkliirung 
fÃ¼ die im gesamten Fold Belt lokal 
relativ begrenzten abweichenden 
Transportrichtungen im Kongsfjorden- 
Gebiet. Es gibt jedoch keine Hinweise 
fÃ¼ die von LEPVRIER et al. (1988) und 
LEPVRIER (1 992) postulierten Blattver- 
Schiebungen: Zwar kÃ¶nnt die Ostrand- 
stÃ¶run des Forlandsundets theoretisch 
die westliche der beiden Blattverschie- 
bungen reprÃ¤sentieren eine zweite 
StÃ¶rung die sich Ã¶stlic der Brngger- 
halvnya befinden musste, ist jedoch nicht vorhanden. Die starke VerkÃ¼rzun auf der 
Brnggerhalvnya (MANBY 1988; PIEPJOHN et al. in Druck b) (Kap. 4.5) spricht ebenfalls 
gegen die These - es ist unwahrscheinlich, dass ausgerech-net in einem kleinen Bereich 
zwischen zwei Blattverschiebungen die grÃ¶ÃŸt VerkÃ¼rzungsbetrÃ¤ erreicht werden. 
Das gleiche gilt auch fÃ¼ Modelle, die eine Beziehung der Ãœberschiebungstektoni auf der 
Brnggerhalvnya zur Bildung des Forlandsundet Grabens suchen (STEEL et al. 1985, MAHER 
et al. 1997). Da der Graben die oberste und jÃ¼ngst Decke (=Engelskbukta-Decke) auf der 
Breggerhalveya schneidet (ORVIN 1934; BARBAROUX 1966; MANBY 1988; WuTHENAU 1988; 
LOSKE 1989; DALLMANN et al. 1993; LYBERIS & MANBY 1993a,b; PIEPJOHN et al. in Druck b, 
HJELLE et al. in Vorb.), muss dessen Entstehung nach deren Bildung und damit frÃ¼hesten 
in der SpÃ¤tphas der Ãœberschiebungstektoni nitiiert worden sein und kann damit nicht zu 
den abweichenden Transportrichtungen auf der Halbinsel fÃ¼hren 
Die NE-gerichtete Ãœberschiebungstektoni kÃ¶nnt durch eine groÃŸ NW-SE streichende 
sinistrale Storung im Kongsfjorden verursacht sein, deren Lateralversatz ein lokal 
modifiziertes Spannungsfeld in diesem Gebiet bewirken wÃ¼rde In diesem Fall wÃ¼rd die 
Kongsvegen Fault ein sinistrales GegenstÃ¼c zur dextralen Isfjorden-Fault (HARLAND & 
HORSFIELD 1974) sÃ¼dlic von Oscar II Land darstellen und beide zusammen ein kon- 
jugiertes StÃ¶rungspaa bei einer ENE-gerichteten Kompression bilden (Abb. 5-8). SÃ¼dlic 
Oscar II Land biegen einige Faltenachsen in Richtung zur Isfjorden Fault um, sie besitzen 
teilweise sogar eine en-echelon-Anordnung (OHTA et al. 1992; DALLMANN et al. 1993) (in 
Abb. 5-8 schematisch angedeutet). Wenn allerdings die Tektonik auf der Braggerhalvaya 
stark von einer sinistral transpressiven StÃ¶run beeinflusst wÃ¤re dass alle NE-gerichteten 
Ãœberschiebunge und damit alle Deckenbewegungen mit dieser Blattverschiebung ver- 
knÃ¼pf wÃ¤ren wÃ¤r auch dort eine fÃ¼ transpressive GÃ¼rte typische staffelartige An- 
ordnung der Strukturen zu erwarten, d.h. die Ãœberschiebunge mÃ¼ÃŸt schrÃ¤ auf diese 
groÃŸ Storung zulaufen und schlieÃŸlic in sie mÃ¼nde (gestrichelt dargestellt in Abb. 5-8). 
Dies ist jedoch nicht der Fall: Weder der Ã¼bergeordnet Bau der Braggerhalvaya, was die 
Anordnung der Ãœberschiebunge betrifft, noch die interne Struktur der Decken ent- 
sprechen transpressiven Geometrien. Die Ãœberschiebunge verlaufen demgegenÃ¼be 
nahezu parallel zur Kongsvegen Fault und es gibt es keinerlei Hinweise fÃ¼ eine dominan- 
te sinistrale "strike-slipl'-Komponente an der Kongsvegen Fault. Eine Assoziation des ab- 
weichenden tektonischen Transports mit einer sinistralen Blattverschiebung ist demnach 
unwahrscheinlich. 
Bei einer gleichzeitigen Bildung aller Abschnitte des Fold Belts kann angenommen wer- 
den, dass Versatz und Transportrichtungen im gesamten Fold Belt zunÃ¤chs einheitlich 
waren. Im Streichen unterschiedliche interne VerkÃ¼rzun undloder variable VersatzbetrÃ¤g 
fÃ¼hre zu einfacher Scherung parallel zur Transportrichtung, welche zu einer Rotation von 
ursprÃ¼nglic senkrecht zum Transport orientierten Faltenachsen und StÃ¶runge fÃ¼hr 
(FERRILL & GROSHONG 1993). Dies kÃ¶nnt z.B. eine Ursache fÃ¼ die Bildung der vor allem 
im E und NE der Braggerhalvaya auftretenden QuerstÃ¶runge in der NY-Alesund- und 
Nielsenfjellet-Decke sein, welche zum Ausgleich deckenintern unterschiedlicher Versatz- 
weiten wÃ¤hren der Platznahme der letzteren gebildet wurden. 
Dazu muss geklÃ¤r werden, wie es innerhalb des Fold Belts zu lateral heterogenen Ver- 
satzweiten kommen kann. Ein wesentlicher, die interne und regionale Architektur des Fold 
Belts beeinflussender Faktor ist die MÃ¤chtigkei und Lithologie der post-kaledonischen 
Sedimente: WÃ¤hren im zentralen Abschnitt am Isfjorden eine mÃ¤chtig Sedimentfolge 
aus unterkarbonischen bis unterkretazischen Ablagerungen erhalten ist (FLOOD et al. 1971; 
WINSNES 1988; OHTA et al. 1992), nimmt die MÃ¤chtigkei und VollstÃ¤ndigkei dieser 
Abfolgen nach N ab (HJELLE & LAURITZEN 1982; BERGH & ANDRESEN 1990; OHTA et al. 
1992). Im sÃ¼dliche Oscar II Land sind noch jurassisch-kretazische Schichten vertreten 
(OHTA et al. 1992), im N nur die Trias (HJELLE & LAURITZEN 1982), wÃ¤hren auf der Br0g- 
gerhalvoya lediglich lokale Relikte der Untertrias erhalten sind (CHALLINOR 1967, MIDB0E 
1985), die keinen entscheidenden Einfluss auf die Geometrie des Deckenbaus haben. Die 
mesozoischen, grÃ¶ÃŸtentei feinklastischen Einheiten werden bis zu 2550 m mÃ¤chti 
Abb. 5-9: Modell fÃ¼ die NE-Richtung auf der Br@- 
gerhalv0ya mit Reaktivierung der NW-SE strei- 
chenden und nach S W einfallenden Kongsvegen 
Fault (= Begrenzung des karbonischen Sf. Jons- 
fmrden Troughs) als schrage Rampe wahrend der 
Uberschiebungstektonik, an der der ursprÅ¸nglic 
nach ENE gerichtete Transport nach NE abgelenkt 
wird. Zusafzlich wird die Migration durch den im N 
stark gehobenen Nordfjorden Block behindert, 
wahrend im E die Deformation noch in Form von 
schichfparallelen Defachmenfs ins Vorland franfe- 
nert werden kann. NA-2 = Stadium+? Ny-Alesund- 
Uberschiebung, NF = NielsenfJellet-Uberschiebung 
(BIRKENMAJER 1981). Sie sind meistens 
intensiv gefaltet (DALLMANN l988a, b; 
DALLMANN & MMER 1989; BERGH & 
ANDRESEN 1990; DALLMANN et al. 1990; 
DALLMANN et al. 1993; BRAATHEN et al. 
1995; BERGH et al. 1997) und nehmen 
dadurch einen groÃŸe Teil der 
Verformung auf, unterstÃ¼tz durch 
mindestens drei groÃŸ "decollernentn- 
Horizonte in diesen Abfolgen 
(DALLMANN 1992; DALLMANN 1988a,b; 
DALLMANN et al. 1993; BRAATHEN & 
BERGH 1995, BRAATHEN et al. 1995; 
BERGH et al. 1997). Dagegen muss die 
gesamte VerkÃ¼rzun auf der Br~gger- 
halvaya von der dort vergleichsweise 
geringen permokarbonischen Schich- 
tenfolge aufgenommen werden, die 
zwar bevorzugte Abscherhorizonte in 
der Wordiekammen und Gipshuken 
Formation enthÃ¤lt jedoch aufgrund der 
anderen Lithologie der Gipshuken 
Formation (Klotenbrekzie anstelle von 
gipshaltigen Schichten) keine typischen"d6colle-ments" aufweist. Vermutlich ist auf-grund 
dieser Bedingungen bereits in den unteren Decken das kristalline Grundgebirge involviert 
("thick-skinned tectonics"). Dies wÃ¼rd auch die beson- ders starke VerkÃ¼rzun und damit 
verti- ikale Verdickung des Fold Belts dieser Region geringen oder fehlenden Meso- 
zoikums erklÃ¤ren 
Ein ursprÃ¼nglic gleicher Versatz in den einzelnen Abschnitten des West Spitsbergen 
Fold-and-Thrust Belts wird demzufolge unterschiedlich akkomodiert. Dies kann eine 
Ursache fÃ¼ die KrÃ¼mmun eines Fold Belts sein (FERRILL & GROSHONG 1993). Die 
MÃ¤chtigkeitsabnahm der mesozoischen Sedimente nach N verursacht dann bereits im 
zentralen bis nÃ¶rdliche Oscar II Land eine leichte Ã„nderun der Streichrichtung. 
Aber diese Faktoren allein kÃ¶nne nicht den abweichenden Transport auf der Br~gger- 
halvaya und das relativ plÃ¶tzlich Umbiegen der Strukturen, das auf die Kongsfjorden- 
Region beschrÃ¤nk ist, erklÃ¤ren 
Ã¶stlic der Braggerhalvaya sind am Garwoodtoppen und an der Colletthagda schicht- 
flÃ¤chenparallel Ãœberschiebunge in der Gipshuken Formation entwickelt (TESSENSOHN et 
al. in Druck). Diese AuslÃ¤ufe des Fold Belts stellen tektonische Klippen auf dem undefor- 
mierten Vorland dar (Abb. 4-3). Hier kann die Deformation etwas weiter nach E auf das 
Vorland transferiert werden (PIEPJOHN et al. in Druck b; TESSENSOHN et al. in Druck). 
Im N stellt die Kongsvegen Fault eine groÃŸ Rampe fÃ¼ die im Basement verlaufende 
BasisÃ¼berschiebun dar. Die Kongsvegen Fault war vermutlich auÃŸe im Karbon auch im 
TertiÃ¤ wÃ¤hren der Bildung des Ny-Alesund Beckens als Abschiebung nach SW aktiv 
(Kap. 3.3.3). Die StÃ¶run streicht etwa 130Â und fÃ¤ll nach SW ein. Bei einem nach ENE 
gerichteten Transport wÃ¤hren der Hauptphase der Ãœberschiebungstektoni (Stadium 2) 
und einer Reaktivierung der Kongsvegen Fault als schrÃ¤g Rampe resultiert auf dieser 
FlÃ¤ch eine SchrÃ¤gaufschiebun nach NE mit einer leicht sinistralen Komponente. Die 
KrÃ¼mmun des Fold Belts wird also nicht durch eine passive Rotation eines ehemals 
geraden GÃ¼rtel durch Abbremsung am Nordfjorden Block, sondern hauptsÃ¤chlic durch 
ein aktives Auframpen an der Kongsvegen Fault und dadurch bedingte Rotation der lo- 
kalen kinematischen Achsen verursacht (Abb. 5-9). 
Sicherlich wird die Migration jedoch auch etwas durch den Nordfjorden Block behindert 
und abgebremst. Dies betrifft insbesondere den NE der Brnggerhaive~ya, wahrend im E 
wie oben erwÃ¤hn die Deformation noch ins Vorland transferiert werden kann (PIEPJOHN et 
al. in Druck b; TESSENSOHN et al. in Druck). Die dadurch heterogene Versatzweite der 
Deckensegmente wird durch transportparallele Querverschie-bungen ("tear faults") aus- 
geglichen. Die transportparallele Scherung fÃ¼hr zu einer Rotation der Faltenachsen aus 
iherer ehemals senkrecht zur Kompression orien-tierten Lage (FERRILL & GROSHONG 1993). 
Ein aktives Auframpen an der Kongsvegen Fault erlaubt zudem die notwendige Mehrfach- 
aktivierung der Scheteligfjellet Fault, wie es in Kap. 5.4 beschrieben wurde. 
Zugleich bedeutet dieses Modell, dass die Braggerhalv~ya hÃ¶chstwahrscheinlic nicht das 
nÃ¶rdlich EndstÃ¼c des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts reprgsentiert, sondern 
dass der FaltengÃ¼rte nach einem sigmoidalen Verlauf im Kongsfjorden nach W auch im 
N fortgesetzt wird, jedoch aller Wahrscheinlichkeit nach auf dem Schelf liegt, da an Land 
keine Hinweise fÃ¼ eine tertiÃ¤re E-vergente Ãœberschiebungstektoni existieren 
(THIELEMANN 1996; WERNER 1996, GREVING 1997; PELETZ 1997; PIEPJOHN et al. 1997). 
Zusammengefasst betrachtet kann die groÃŸrÃ¤umi regionale KrÃ¼mmun des Fold Belts 
also auf die abnehmende MÃ¤chtigkei der mesozoischen Ablagerungen und dadurch auf 
geringmÃ¤chtiger Einheiten und fehlende Abscherhorizonte zur Akkomodation der 
Verformung zurÃ¼ckgefÃ¼h werden. Das lokal relativ begrenzte stÃ¤rker Umbiegen des 
West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts in eine WNW-ESE-Richtung auf der Bragger- 
halvaya wird hauptsÃ¤chlic durch ein lokal modifiziertes Spannungsfeld an einer schrÃ¤ge 
Rampe (Kongsvegen Fault) und dabei rotierten kinematischen Achsen bedingt. Zu einem 
gewissen Grad spielt auch eine passive Schleppung durch Abbremsung des Transports 
am gehobenen Basementblock i m N  eine Rolle, wie der sigmoidale Verlauf der Falten- 
achse und insbesondere das starke Umbiegen am nordwestlichen Grensefjellet zeigt. 
Deckeninteme Abweichungen sowie vermutlich die Transportrichtungen der ersten Phase 
werden von der prÃ¤-existierende Basementtopographie und reaktivierten karbonischen 
Abschiebungen gesteuert. 
Trotz der auf der Kongsvegen Fault resultierenden SchrÃ¤gaufschiebun sind die vorherr- 
schenden Strukturen auf der Broggerhalvoya eindeutig kompressiv. Fehlende Hinweise fÃ¼ 
eine "strike-slip"-dominierte Deformationen sprechen gegen eine transpressive Tektonik 
und gegen das Modell von MAHER & CRADDOCK (1988) mit der Br~ggerhalv~ya als 
Mobilzone mit noch gekoppelter Deformation bzw. gegen die Bildung des Deckenbaus als 
konvergente Verbindungsstruktur zwischen zwei Blattverschiebungen (LEPVRIER et al. 
1988; LEPRVIER 1992). 
5.8 Alter der U berschiebungstektoni k 
Der Bildungszeitraum des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts wird seit lÃ¤ngere Zeit 
kontrovers diskutiert. Dabei geht es u.a. darum, ob die tertiaren Sedimente in die Ãœber 
schiebungstektonik involviert sind oder erst post-deformativ abgelagert wurden und die 
Hauptdeformation bereits in der Oberkreide begann und im unteren PalÃ¤ozÃ endete. 
Diese Frage sowie das Alter der tertiÃ¤re Sedimente hat Konsequenzen fÃ¼ den platten- 
tektonischen Rahmen der Fold Belt-Entstehung. 
Bisher wurde die Bildung des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts mit dextraler 
Transpression wÃ¤hren der Trennung Svalbards von GrÃ¶nlan an der De Geer Fracture 
Zone im EozÃ¤ erklÃ¤r (HARLAND 1969; LOWELL 1972; HARLAND & HORSFIELD 1974; KELLOGG 
1975). Von HANISCH (1984a,b) wurde erstmals die MÃ¶glichkei einer oberkretazischen 
Tektonik erwogen. Nach LYBERIS & MANBY (1993a,b) und MANBY & LYBERIS (1996) ist die 
Bildung des Fold Bete bereits vor Chron 25 im mittleren PalÃ¤ozÃ abgeschlossen, da ihrer 
Ansicht nach das TertiÃ¤ in Spitz-bergen post-tektonisch diskordant auf den deformierten 
Einheiten abgelagert wurde bzw. nur die Ã¤lteste tertiÃ¤re Sedimente involviert sind und 
zudem ein deutlicher Deformationskontrast zwischen den jungpalÃ¤ozoische Sedimenten 
einerseits und den tertiaren Ablagerungen andererseits bestÃ¼nde Andererseits sind nach 
ORVIN (1934), KLEINSPEHN et al. (1989), LEPVRIER (1992); LEPVRIER (1994) und MAHER et al. 
(1995) die tertiÃ¤re Ablagerungen eindeutig von der Ãœberschiebungstektoni betroffen, 
sodass ein tertiÃ¤re Bildungsalter des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts als 
gesichert angenommen werden muss. 
Entsprechende Untersuchungen der strukturellen Beziehung des TertiÃ¤r auf der Br~gger- 
haivoya sprechen ebenfalls fÃ¼ eine Einbeziehung der tertiÃ¤re Sedimente in den- Decken- 
bau, allerdings gibt es keinen Aufschluss, an dem dies mit Sicherheit bewiesen werden 
kann. Diese Argumente und eine Diskussion der Problematik wurden bereits ausfÃ¼hrlic 
publiziert (SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in Druck a). Daher soll hier nur eine kurze 
Ãœbersich der Argumente, die fÃ¼ eine Einbeziehung des TertiÃ¤r sprechen, gegeben 
werden. 
Das TertiÃ¤ liegt in allen AufschlÃ¼sse auf der Braggerhalvaya ausnahmslos mit einer 
flachwinkligen Erosionsdiskordanz auf der oberpermischen Kapp Starostin Formation 
bzw. lokal auf Relikten der Untertrias (Kap. 3.3). Nirgendwo werden deformierte und 
steilgestellte oder prÃ¤-oberperrnisch Einheiten Ã¼berlagert 
Der Klastengehalt der tertiÃ¤re Sedimente (Kap. 3.3.2) sowie die SchÃ¼ttungsrichtunge 
aus N (ORVIN 1934; ATKINSON 1963; MlDB0E 1986) sprechen gegen eine syn-tekto- 
nische Sedimentation, bei der ein Sedimenteintrag aus dem irn SW aufsteigenden Fold 
Belt zu erwarten wÃ¤re 
Von ORVIN (1934) werden mehrere Beispiele fÃ¼ deformierte (gefaltete, verschuppte) 
KohleflÃ¶z und Scherzonen in den Kohlerninen untertage dokumentiert und auch die 
Zeppelin Thrust, an der gefaltetes und steil gestelltes JungpalÃ¤ozoiku auf das TertiÃ¤ 
Ã¼berschobe wird, als SÃ¼dgrenz des Ny-Alesund Beckens kartiert. 
Die westliche Fortsetzung dieser Aufschiebung streicht irn Br~ggerdalen und in der 
'Orvin Gorge" aus (Kap. 4.2.2.1), die FlÃ¤ch selbst ist jedoch sehr schlecht 
aufgeschlossen. Die IntensitÃ¤ der Faltung in den tertiÃ¤re Sedimenten nimmt in An- 
nÃ¤herun auf die Zeppelin Thrust zu, was aufgrund des ebenfalls hÃ¤ufigere Auftre- 
t e n ~  untergeordneter Ãœberschiebunge nicht allein mit lithologisch bedingten Viskosi- 
tÃ¤tskontraste der tertiaren Sedimente (Tonsteine - Sandsteine) erklÃ¤r werden kann. 
Im Br~ggerdalen liegen mit etwa 20-40' nach SW einfallende Kapp Starostin-Cherts 
topographisch Ãœbe nahezu sÃ¶hli liegenden TertiÃ¤rsandsteinen Allerdings ist der 
unmittelbare Kontakt durch MorÃ¤nenmateria verschÃ¼ttet Diese Beobachtung stimmt 
jedoch Ã¼berei mit der von ORVIN (1934, S. 61) an der LokalitÃ¤ KB2 erwÃ¤hnte 
Lagerung permischer Sedimente auf dem TertiÃ¤r Diese Konfiguration spricht eher fÃ¼ 
eine Ãœberschiebungsbedingt Ãœberlagerun anstelle einer Abschiebung des TertiÃ¤rs 
e In der "Orvin Gorge" wurde 1996 unmittelbar sÃ¼dlic des TertiÃ¤r und oberhalb der 
oberpermischen glaukonitischen Sandsteine eine kataklastische Scherzone in dunklen 
Tonsteinen freigelegt, die auf eine Ãœberschiebun des JungpalÃ¤ozoikum auf die 
tertiaren Sedimente hinweist. 
Der beobachtete Deformationskontrast zwischen zwischen den intensiv und engstÃ¤ndi 
gescherten Cherts der oberpermischen Kapp Starostin Formation und den dagegen 
bemerkenswert schwach deformierten tertiÃ¤re Sandsteinen (besonders deutlich im 
Braggerdalen und in der "Orvin Gorge" (Kap. 4.2.2.1, Abb. 4-24, ausgebildet) kann auf 
Kompetenzkontraste zurÃ¼ckgefÃ¼h werden (Kap. 4.2.4): Dies ist besonders am Auf- 
schluss an der nordwestlichen Front des Austre Lovenbreen ersichtlich, wo die ober- 
permischen Cherts etwas unterhalb des Aufschlusses zwar intensiv geschert sind, die 
glaukonitischen Sandsteine der gleichen Formation unmittelbar unter der TertiÃ¤rbasi 
jedoch ebenso wie die basalen tertiÃ¤re Konglomerate und Sandsteine keine 
DeformationsgefÃ¼g aufweisen. 
Ã In Siltsteinen im oberen Profilabschnitt sind schichtflÃ¤chenparallel Ãœberschiebunge 
ausgebildet, in deren Hangenden zudem in den Konglomeraten eine NE-vergente Falte 
im 10er m-MaÃŸsta entwickelt ist. 
e Das TertiÃ¤ am Sl6ttofjellet taucht nach S unter den Austre Lovenbreen bzw. MorÃ¤nen 
material und Hangschutt ab. Am Berghang des Slittofjellets stehen Phyllite und 
Quarzite der Nielsenfjellet Formation innerhalb der Nielsenfjellet-Decke an, die topogra- 
phisch Ã¼be dem TertiÃ¤ liegen. Aufgrund der Lage der ~ielsenfjellet-Ãœberschiebun in 
den benachbarten Gebieten (Haavimbfjellet, Sherdahlfjellet) (Abb. 4-3) muss diese sich 
auch hier in unmittelbarer NÃ¤h befinden. Die Lagebeziehungen sprechen dafÃ¼r dass 
die Grenze zwischen dem TertiÃ¤ und dem Grundgebirge von dieser nach SW 
einfailenden Ãœberschiebun gebildet wird und das TertiÃ¤ nicht, wie von LYBERIS & 
MANBY (1993a,b) angenommen, durch eine Abschiebung in diese tiefe Position 
gelangte. WÃ¤hren die Zeppelin Thrust eher eine untergeordnete, deckeninterne 
Aufschiebung reprÃ¤sentier (Kap. 4.2,2.1), die vermutlich als "accomodation 
thrust"1"out-of-the-syncline-thrust" die VerkÃ¼rzun im verdickten Synklinenkern 
(mÃ¤chtige TertiÃ¤r ausgleicht und durchaus erst spÃ¤ttektonisc aktiviert worden sein 
kÃ¶nnte stellt die ~ielsenfjellet-Ãœbeschiebun eine bedeutende Struktur der Haupt- 
phase (Stadium 2) dar. Das bedeutet, dass auch fÃ¼ die Hauptphase eine Einbezie- 
hung der tertiÃ¤re Einheiten postuliert werden kann. 
5.9 Diskussion des plattentektonischen 
Mit der Ã–ffnun des Nordatlantiks wurde die gesamte plattentektonische Konfiguration in der 
Arktis umgestaltet. Zuvor lag Svalbard nÃ¶rdlic von GrÃ¶nlan (Abb. 5-10) und gelangte erst 
mit dem Einsetzen des Seafloor Spreadings in der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See und der 
dabei aktivierten De Geer Fracture Zone (= Hornsund Fault Zone) im Laufe des TertiÃ¤r in 
seine heutige Position. In der Labrador-See begann das Spreading bereits in der Oberkreide 
(Chron 34) (TALWANI & ELDHOLM 1977; JACKSON 1985; SRIVASTAVA 1985; ROEST & SRIVASTAVA 
1989; LYBERIS & MANBY 1993b) (Abb. 5-10, 5-1 1). Bereits ab Chron 33 soll es dextrale Relativ- 
bewegungen zwischen Gronland und Svalbard gegeben haben (MULLER & SPIELHAGEN 1990; 
FALEIDE et al. 1993), wobei die Plattengrenze zunÃ¤chs noch in NordostgrÃ¶nlan am Trolle 
Land Fault-System lag (ELDHOLM et al. 1987) und erst im unteren PalÃ¤ozÃ nach E auf die 
Hornsund Fault Zone Ãœberspran (STEEL et al. 1985). Gleichzeitig mit der beginnenden 
Ã–ffnun der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See ab Chron 25 (TALWANI & ELDHOLM 1977; 
ELDHOLM et al. 1984; JACKSON 1985; SRIVASTAVA 1985; ROEST & SRIVASTAVA 1989) Ã¤ndert 
sich das bis dahin nach ENE gerichtete Spreading in der Labrador See und erfolgte nun nach 
NNE (ROEST & SRIVASTAVA 1989). Die Trennung Svalbards von Gronland mittels dextraler 
Bewegung entlang der De Geer Fracture ZoneIHomsund Fault Zone, vermutlich gekoppelt mit 
einer transpressiven Komponente, wurde daraufhin ab Chron 24 mit dem synchronen 
Seafloor Spreading in der Labrador See, der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See, im Eurasi- 
schen Becken und Nordatlantik eingeleitet (HARLAND 1969; HARLAND & HORSFIELD 1974; 
TALWANI & ELDHOLM 1977; ELDHOLM et al. 1984; SRIVASTAVA 1985; ROEST & SRIVASTAVA 1989; 
LYBERIS& MANBY l993a,b) (Abb. 5-10, 5-1 1). Das transpressive Regime wird ab Chron 13 im 
Zusammenhang mit dem Ende des Seafloor Spreadings in der Labrador See und der Bildung 
ozeanischer Kruste nun auch zwischen GrÃ¶nlan und Svalbard von einem eher transtensiven 
bis extensiven abgelÃ¶s (TALWANI & ELDHOLM 1977; MYHRE et al. 1982; ELDHOLM et al. 1984; 
DOWLING 1988). 
Der Zeitraum der Hauptkompression im West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belt wird in der 
Literatur unterschiedlich angegeben (Abb. 5-1 1): TALWANI & ELDHOLM (1977) rekonstruieren 
50 km geometrische Ãœberlappun zwischen Svalbard und Gronland im Zeitraum zwischen 
Chron 25 und 23 (=oberstes PalÃ¤ozÃ bis mittleres UntereozÃ¤n 59-54 Ma nach der Zeitskala 
von ODIN 1994), die HauptÃ¼beriappun wird jedoch von SRIVASTAVA (1985) und ELDHOLM et al. 
(1987) aufgrund neuerer und detaillierterer DatensÃ¤tz auf den Zeitraum zwischen zwischen 
Chron 24 und 21 (56-50 Ma) verlegt (Abb. 5-11). Diese Zeitspanne wird auch von 
TESSENSOHN & PIEPJOHN (1998) favorisiert, da zu dieser Zeit Spreading sowohl in der 
Labrador See als auch irn Nordatlantik stattfand, wodurch Gronland als eigenstÃ¤ndig Platte 
nach N auswich. STEEL et al. (1985) nehmen eine Bildung des Fold Belts im mittleren EozÃ¤ 
an (Chron 22-20, 52-45 Ma), wÃ¤hren die Deformation nach MÃœLLE & SPIELHAGEN (1990) 
Ã¤lte ist und im wesentlichen bereits im obersten PalÃ¤ozÃ¤n-Untereoz zwischen Chron 25 
und 24 erfolgte (Abb. 5-1 1). Von MANISCH (1984a,b) und LYBERIS & MANBY (1993a,b) wird die 
Hauptdeformation sogar bereits in die Oberkreide bzw. nach MANBY & LYBERIS (1996) ins 
untere PalÃ¤ozÃ vor Chron 25 und vor die Bildung der TertiÃ¤rbecke vorverlegt. Nach 
HANISCH (1984a,b) fuhrt das oberkretazische Rifting im Nordatlantik zur Konvergenz der 
Nordamerikanischen und EuropÃ¤ische Platte infolge der Rotation von Gronland im 
Uhrzeigersinn. Die Bildung und Hauptdeformation des West Spitsbergen Fold-and-Thrust 
Abb. 5-10: Plattentektonische Rekonstruktionen der Arktis (Chmn 34, 25 [24], 21, 13) nach Sri- 
vastava 1985; Rowley & Lottes 1988; Roest & Srivastava 1989; Mffller & Spielhagen 1990) 
Belts begann demnach bereits in der Oberkreide und war noch vor der LoslGsung 
Spitzbergens von NordgrÃ¶nlan abgeschlossen. Dieser Ansicht schlieÃŸe sich LYBERIS & 
MANBY (1993a,b) an, fÃ¼hre die konvergenten Bewegungen zwischen Gronland und 
Spitzbergen jedoch, basierend auf neueren plattentektonischen Rekonstruktionen u.a. von 
SRIVASTAVA~ TAPSCOTT (1986), auf das Spreading in der Labradorsee zurÃ¼ck das zwischen 
Chron 34 und 25 zu einer Norddrift GrÃ¶nland sowie zu seiner Rotation gegen den 
Uhrzeigersinn und damit zu Kompression sowohl zwischen Ellesmere Island und Gronland 
als auch zwischen Gr6nland und Svalbard gefÃ¼hr haben soll. Von anderer Seite aus werden 
PalÃ¤ospannungsanatyse (KLEINSPEHN et al. 1989; TEYSSIER et al. 1995a) und Fission Track- 
Daten an Apatiten und Zirkonen (KLEINSPEHN 1998) ebenfalls als Hinweise fÃ¼ erste 
kompressive Bewegungen in der Oberkreide interpretiert. 
Es kann jedoch als relativ gesichert gelten, dass die tertiÃ¤re Sedimente in Spitzbergen in die 
Ãœberschiebungstektoni einbezogen sind, sodass zumindest die Hauptdeformation erst im 
TertiÃ¤ erfolgen konnte (ORVIN 1934; KLEINSPEHN et al. 1989; LEPVRIER 1994; MAHER et al. 
1995; SAALMANN et al. 1997; SAALMANN & BROMMER 1997; PIEPJOHN et al. in Druck a). 
AuÃŸerde wird z.B. von CHALMERS (1991) zwar ein Spreading in der sÃ¼dliche Labrador See 
ebenfalls schon vor Chron 27 und vermutlich bereits in der Oberkreide bestÃ¤tigt im N soll die 
Krustenbildung jedoch erst ab dem mittleren PalÃ¤ozÃ begonnen haben, sodass fÃ¼ die 
Oberkreide der Konvergenzbetrag zu gering fÃ¼ die Bildung des West Spitsbergen Fold-and- 
Thrust Belts wÃ¤re Eine zu geringe Ãœberlappun von Gronland und Svalbard vor Chron 25 
wird auch von MULLER & SPIELHAGEN (1990) als Gegenargument angefÃ¼hrt Zudem war 
Gronland in der Oberkreide noch keine eigenstÃ¤ndig Platte, sondern war mit der 
Eurasischen Platte verbunden, sodass eine isolierte Rotation GrÃ¶nland nicht mÃ¶glic war 
(TESSENSOHN & PIEPJOHN 1998). Eine fÃ¼ eine kompressive Deformation sowohl im NW 
(Ellesmere Island) als auch im NE (Svalbard) notwendige Norddrift GrÃ¶nland war nach 
TESSENSOHN & PIEPJOHN (1998) erst ab dem Zeitpunkt mÃ¶glich als Gronland kurzzeitig 
sowohl von Nordamerika als auch Eurasia durch Spreading-Zentren getrennt war und sich als 
eigenstÃ¤ndig Mikroplatte nach N bewegen konnte, angetrieben durch den RRR-Tripelpunkt 
sÃ¼dlic von Gronland (Nordatiantik-Labrador See-Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisc See). Diese 
Konfiguration wurde erst ab Chron 25 mit dem Einsetzen des Spreadings in der Norwegisch- 
GrÃ¶nlÃ¤ndisch See erreicht (TALWANI & ELDHOLM 1977; ELDHOLM et al. 1984; JACKSON 1985; 
SRIVASTAVA 1985; ROEST & SRIVASTAVA 1989) und konnte nur so lange andauern, wie das 
Spreading auch in der Labrador See noch stattfand (also bis Chron 21, ELDHOLM et al. 1987; 
SRIVASTAVA 1985; ROEST & SRIVASTAVA 1989). 
Das Hauptproblem fÃ¼ eine genaue Eingrenzung der Fold Belt-Bildung stellen die unsicheren 
und widersprÃ¼chliche Datierungen der tertiÃ¤re Sedimente dar, deren Einstufungen von 
PalÃ¤ozÃ bis OligozÃ¤ zu jeweils vÃ¶lli unterschiedlichen plattentektonischen Regimen 
gehÃ¶ren Da fehlende Leitfossilien eine palÃ¤ontologisch Altersbestimmung stark erschwe- 
ren, mÃ¼sse zusÃ¤tzlich indirekte Hinweise herangezogen werden (z.B. Fission Track- 
Analysen). 
Falls obereozÃ¤n Sedimente deformiert sind und damit die Bildung des West Spitsbergen 
Fold-and-Thrust Belts durch dextrale Transpression wÃ¤hren der "strike-slipl'-Bewegung 
zwischen Gronland und Svalbard erfolgte (HARLAND 1969; LOWELL 1972; HARLAND &
HORSFIELD 1974), stellt sich die Frage, wie in einem Ã¼bergeordne transpressiven Regime die 
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Bildung des WSFB e' 
1 = Orvin (1934) 5 = Midbne (1985) 9 = Roest & Srivastava (1 989) 
2 = Livsic (1974) 6 = Srivastava (1985) 10 = MÃ¼lle & Spielhagen 
3 = Talwani & Eldholm 7 = Steel et al. (1985) (1990) 
1977) 8 = Eldholm et al. 11 = Lepvrier (1 994) 
Abb. 5-11: Tabellarische Ãœbersich Å¸be die plaftentektonischen Ereignisse wahrend des Ter- 
t i m  und die resultierenden Plattenbewegungen sowie Å¸be die unterschiedlichen Angaben fÃ¼ 
den Bildungszeifraum des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts. In der letzten Spalte wird 
die Deformation auf der Br0ggerhalmya in den plattentektonischen Rahmen eingeordnet. Er- 
lauterungen s. Text. Zur Verdeutlichung ist die Sedimentation der terfiaren Ablagerungen eben- 
falls eingetragen. (GR = GrOnland, NA = Nordamerika; SV = Svalbard; WSFB = West Spitsber- 
gen Fold-and-Thrusf Belt) 
Zur LÃ¶sun dieses Problems wird von einigen Autoren eine mechanische Entkopplung der 
Lateral- von der kompressiven Bewegung in ErwÃ¤gun gezogen, die in eine Aufteilung der 
Deformation in einen transpressiven und einen kompressiven GÃ¼rte resultiert, welche beide 
gleichzeitig entstehen und parallel zueinander und zur Scherzone (Plattengrenze) verlaufen 
(FALEIDE et al. 1988; MAHER & CRADDOCK 1988; N0TTVEDT et al. 1988; LEPVRIER 1992; MAHER 
et al. 1997). Dabei wird auf Studien an der San Andreas Fault in Kalifornien verwiesen, an der 
in Ã¤hnliche Weise in einigen Abschnitten die maximale Hauptnormalspannung 01 ebenfalls 
nahezu senkrecht (84O) und die Faltenachsen dementsprechend subparallel zur StÃ¶run 
orientiert sind (MOUNT& SUPPE 1987). Die Entkopplung in einen schmalen "strike-slip3'-GÃ¼rte 
in direkter Nachbarschaft zur mechanisch schwachen (d.h. kaum Reibung erzeugenden) 
StÃ¶rungszon und einen breiten GÃ¼rtel der die kompressive Komponente akkomodiert, fÃ¼hr 
demnach zu zwei gleichzeitig, aber unabhÃ¤ngi voneinander operierenden Deformations- 
Zonen (MOUNT & SUPPE 1987). 
Nach MAHER et al. (1997) sollen im W zwischen St. Jonsfjorden und Isfjorden auch an Land 
lokal faltengÃ¼rtelparallel sinistrale und dextrale Bewegungen nachweisbar sein. 
Einen interessanten anderen, eher die Verformung berucksichtigenden Ansatz prÃ¤sentiere 
TIKOFF & TEYSSIER (1994) und TEYSSIER et al. (1995b) fÃ¼ Transpression am Beispiel der kali- 
fomischen San Andreas Fault, Neuseeland und Sumatra: Im Gegensatz zum mechanischen 
Spannungsentkopplungsmodell ist die Verformung (der "strain") unabhÃ¤ngi von den rheolo- 
gischen und mechanischen Eigenschaften der Storungszone, sondern wird maÃŸgeblic von 
dem Konvergenzwinkel der beiden Platten gesteuert, d.h., die Plattenbewegung ist der die 
Deformation kontrollierende Faktor, nicht die Rheologie der StÃ¶run - gleichgÃ¼ltig ob die 
KrustenblÃ¶ck auf beiden Seiten der StÃ¶run mechanisch gekoppelt sind oder nicht. Damit 
wird zumindest das Problem umgangen, eine mechanische SchwÃ¤ch der Storungszone 
nachweisen zu mussen. Bekannt sein mussen der Winkel Q zwischen der maximalen 
horizontalen momentanen Verformungsachse zur Grenze der Deformationszone oder der 
Winkel a der Plattenkonvergenz. Den Berechnungen zufolge erfolgt bei 0 235' bzw. a220Â 
der Ãœbergan von einer von Lateralbewegungen dominierten ("wrench-dominated") zu einer 
von reiner Scherung dominierten ("pure shear-dominated") Transpression (TIKOFF & TEYSSIER 
1994; TEYSSIER et al. 1995b). Erstere ist durch die Vorherrschaft von Blattverschiebungen 
gekennzeichnet, letztere durch die Dominanz von Ãœberschiebungen 
Auf den West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belt Ã¼bertrage wÃ¤r bei dem sehr kleinen Kon- 
vergenzwinkel zwischen der Nordamerikanisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch und der Eurasischen Platte 
wÃ¤hren Chron 24 von wenigen Grad - bei Annahme der von MULLER & SPIELHAGEN (1990) 
kalkulierten 160 km "strike-slip" und 15-20 km VerkÃ¼rzun sind das 5 - 7 Â ° ( T E ~ s ~ l ~  et al. 
1995a) - ein sehr hoher Grad der Verformungsaufteilung zu erwarten, der an der Scherzone 
zu einer Transpression mit vorherrschend reiner Scherung ("pure shear dominated 
transpression") und damit zu einer von Ãœberschiebunge geprÃ¤gte Deformation Ã¤hnlic wie 
an einigen Abschnitten der San Andreas Fault fÃ¼hre wÃ¼rd (TIKOFF & TEYSSIER 1994; 
TEYSSIER et al. 1995b). 
Mit diesen Modellen kÃ¶nnt die Dominanz orthogonaler Kompression im West Spitsbergen 
Fold-and-Thrust Belt wÃ¤hren einer dextralen Transpression zwischen Chron 24 und 21 
erklÃ¤r werden. Die Problematik bei diesen ErklÃ¤rungsversuche liegt jedoch zum einen in der 
fÃ¼ reine Transpressionsstrukturen zu groÃŸe Breite und starken VerkÃ¼rzun des Fold Belts 
sowie zum anderen in der Geometrie der Scherzone: Die De Geer Fracture ZoneIHornsund 
Fault Zone, die Plattengrenze, wird als die bestimmende Bewegungs- und StÃ¶rungszon 
aufgefasst (HARLAND 1969; HARLAND & HORSFIELD 1974; SOPER & HIGGINS 1987; HAKANSSON 
1988). Die postulierten DeformationsgÃ¼rte mÃ¼sste zu beiden Seiten dieser St6rung 
vorhanden sein und auf der Gegenseite, also in NordgrÃ¶nlan die Ãœberschiebunge nach S 
gerichtet sein, genau entgegengesetzt zur Nordvergenz der Strukturen in Spitzbergen (bei 
RÃ¼ckfÃ¼hru Svalbards in seine ursprÃ¼nglich Position nÃ¶rdlic von GrÃ¶nland) Es ist jedoch 
offensichtlich das Gegenteil der Fall, d.h., auch in NordgrÃ¶nlan sind die Vergenzen und der 
tektonische Transport nach N gerichtet (SOPER & HIGGINS 1989; HENRIKSEN 1992). Das 
bedeutet, dass die eigentliche StÃ¶rungszon entweder weiter im S Nordgdnlands liegt 
(mÃ¶glicherweis unter dem Eisschild verborgen, da es im aufgeschlossenen Bereich keinerlei 
Hinweise gibt), oder - wahrscheinlicher - dass das Transpressionsrnodell wie oben beschrie- 
ben nicht ohne weiteres auf den West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belt angewandt werden 
kann. 
Damit wird allerdings der Bildungzeitraum fÃ¼ den Fold Belt stark eingeengt, der nun bereits 
vor der "strike-s1ip"-dominierten Bewegung zwischen GrÃ¶nlan und Svalbard und damit vor 
dem Zeitraum zwischen Chron 24-21 liegen muss, jedoch deutlich nach der Oberkreide er- 
folgte, da tertiÃ¤r Sedimente in die Deformation involviert sind. FÃ¼ die Br0ggerhalv~ya kann 
letzteres sowohl fÃ¼ die Initial- als auch fÃ¼ die Hauptdeforrnatiinsphase (Stadium 1 und 2) 
gesagt werden (Kap. 5.8; SAALMANN et al. 1997; PIEPJOHN et al. in Druck a). 
FÃ¼ eine Bildung des Fold Belts hauptsÃ¤chlic im OberpalÃ¤ozÃ bis UntereozÃ¤ sprechen 
neben den strukturellen auch sedimentologische Indizien: Wie in Kap. 3.3.3 erliiutert, wurden 
die tertiÃ¤re Sedimente des Ny-Alesund Beckens vermutlich wÃ¤hren des PalÃ¤ozÃ¤ 
abgelagert. Interessante Aspekte ergeben sich fÃ¼ eine Alterbestimmung der tertiÃ¤re 
Ablagerungen auch aus Fission Track-Analysen von BLYTHE & KLEINSPEHN (1998): Diesen 
Autoren zufolge wurden die Sedimente des Bayelva Mernbers irn Ny-Alesund Becken vor 
etwa 55 Â± Ma (UntereozÃ¤ nach ODIN 1994) abgelagert, die jÃ¼ngste Schichten im 
Zentralbecken besitzen ein Alter von ca. 49 22 Ma (= MitteleozÃ¤ nach ODIN 1994). 
Im Gegensatz zu dem zuvor vorherrschenden Transport aus NE sind ab dem obersten 
PalÃ¤ozÃ (im Hollendardalen Member der Sarkofagen Formation) SchÃ¼ttunge aus W und 
NW in das Zentralbecken zu verzeichnen, die den beginnenden Aufstieg des West Spitsber- 
gen Fold-and-Thrust Belts anzeigen und auch in den jÃ¼ngere Formationen weiter bestehen 
(STEEL~~ al. 1985; MULLER & SPIELHAGEN 1990). Aufgrund dieser Befunde nehmen MULLER & 
SPIELHAGEN (1990) an, dass ein GroÃŸtei der VerkÃ¼rzun im Fold Belt bereits zwischen Chron 
25 und 24 (OberpalÃ¤ozÃ¤n-UntereozÃ erfolgte. Fission Track-Daten zufolge fand der 
Wechsel der SchÃ¼ttungsrichtunge in das Zentralbecken vor 55 Ma statt (BLYTHE 81 
KLEINSPEHN 1998), also etwa kurz nach Chron 24 (= unteres EozÃ¤ nach der Zeittafel von 
ODIN 1994). Bedeutend ist der Hinweis, dass es sich bei den ersten aus W geschÃ¼ttete 
GerÃ¶lle um Klasten aus dem kristallinen Grundgebirge handelt: Sowohl auf der Bragger- 
halvgya (vgl. Kap. 5.2) als auch in den Segmenten weiter sÃ¼dlic (z.B. DALLMANN 1988a,b; 
BRAAIHEN & BERGH 1995; BERGH et al. 1995, BRAATHEN et al. 1995, MAHER et al. 1997; GOSEN 
& PIEPJOHN in Druck; GOSEN et al.in Druck; PIEPJOHN & GOSEN in Druck) ist eine mehrphasige 
Entwicklung des Fold Belts zu verzeichnen, bei der das kristalline Basement erst in der 
Hauptphase verstÃ¤rkte Kompression nach der initialen "flat-and-ramp"-Bildung deutlich oder 
erstmals involviert ist. Demnach muss aufgrund der Anwesenheit von KristallingerÃ¶lle im 
obersten PalÃ¤ozÃ bzw. unteren EozÃ¤ (je nach Zeittabelle) des Zentralbeckens bereits die 
Hauptphase mit Faltenbildung und der Entstehung der ersten Kristallindecken kurz nach 
Chron 24 abgeschlossen oder zumindest zu weiten Teilen fortgeschritten sein. 
Damit ist der Entstehungszeitraum fÃ¼ den Fold Belt zwar ziemlich eingeengt, dieses Bild 
lÃ¤ss sich jedoch sehr gut in den plattentektonischen Rahmen einfÃ¼gen Wie oben erlÃ¤uter 
erfolgt in dem Zeitraum zwischen Chron 25 und 24 die Ã„nderun der Spreadingrichtung in der 
Labrador See nach NNE und gleichzeitig die beginnende Ã–ffnun der Norwegisch- 
GrÃ¶nlÃ¤ndisch See. Die dadurch ausgelÃ¶st Norddrift GrÃ¶nland fÃ¼hr zu einer Konvergenz 
von GrÃ¶nlan und Svalbard und ist demzufolge durch Kompression gekennzeichnet, die von 
MÃœLLE & SPIELHAGEN (1990) auf 50-70 km VerkÃ¼rzun und 30 km Lateralversatz berechnet 
und als Phase einer kompressionsdominierten Transpression bezeichnet wird (Abb. 5-11). 
Dies erklÃ¤r auch die Vorherrschaft kompressiver Strukturen im West Spitsbergen Fold-and- 
Thrust Belt. Die Hauptdeformation (Stadium 2) mit stÃ¤rkere bzw. erster Einbeziehung des 
kristallinen Grundgebirges setzt also mit Chron 24 ein, die erste Phase ("flat-and-ramp") 
Mnnte demnach Chron 25 zugeordnet werden, da zu dieser Zeit die RichtungsÃ¤nderun des 
Spreadings in der Labrador See nach NNE erfolgt (ROEST& SRIVASTAVA 1989). 
Dieses Szenario lÃ¤ss sich ebenfalls mit dem Modell von TESSENSOHN & PIEPJOHN (1998) der 
Norddrift GrÃ¶nland infolge synchronen Spreadings in der Labrador See und im Nordatlantik 
vereinbaren, wenn auch wahrscheinlich die Hauptdeformation grÃ¶ÃŸtentei bereits zu Beginn 
ihres Zeitrahmens (Chron 24-21), also kurz nach Chron 24 abgeschlossen war, zumal die 
stÃ¤rke kompressive Phase dann zwischen Chron 24-21 (Unter- bis MitteleozÃ¤n von einer 
'strike-slipn-dominierten Bewegung mit einem Lateralversatz von 160 km bei 15-20 km 
VerkÃ¼rzun abgelÃ¶s wird (MÃ¼lle & Spielhagen 1990). 
Die Datierung des Bayeiva Members im Ny-Alesund Becken auf 55 Ma (BLYTHE & KLEINSPEHN 
1998) und damit kurz vor Chron 24 wÃ¼rd allerdings eine syn-tektonische Bildung des 
Beckens ("Piggy-back") implizieren, was jedoch unwahrscheinlich ist (Kap. 3.3.3). 
In das mittlere EozÃ¤ - und damit in die strike-slip-dominierte" Bewegung - fallt-die Bildung 
des Forlandsundet Grabens (STEEL & WORSLEY 1984; STEEL et al. 1985; GABRIELSEN et al. 
1992) (Abb. 5-1 1). Diese Struktur ist in die oberen (Kristallin-)Decken zwischen dem nÃ¶rd 
lichen Oscar I1 Land (incl. Braggerhalvaya) und Prins Karls Forland eingebrochen. Wahrend 
frÃ¼he angenommen wurde, dass der Forlandsundet als junge Dehnungsstruktur erst nach 
der Bildung des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts entstanden ist (ATKINSON 1963; 
HARLAND 1969; HARLAND & HORSFIELD 1974), deuten neuere Ergebnisse auf eine polyphase 
Deformation und eine syn-tektonische Bildung hin, die vor allem dextrale Lateralbewegungen 
beinhaltet (STEEL et al. 1985; LEPVRIER 1990; GABRIELSEN et al. 1992; KLEINSPEHN & TEYSSIER 
1992), wÃ¤hren die heute vorliegende Grabenstruktur Ausdruck der letzten, post-tektonischen 
Bewegungen ist. Von STEEL et al. (1985) werden zwei Modelle in Betracht gezogen. 
Im ersten nimmt der Graben die tektonische Position hinter einer gekrÃ¼mmte "strike-slipl'- 
Zone - dies wÃ¤r die Braggerhalvaya - ein, in welcher Faltung und Ãœberschiebungstektoni 
stattfindet, wÃ¤hren dahinter schmale DehnungsgrÃ¤be (Forlandsundet) entstehen. Eindeutig 
gegen dieses Modell spricht die Tatsache, dass der Graben in die Kristallindecken einge- 
brochen und damit die Hauptdeforrnation auf der Braggerhalvaya bereits zum grÃ¶ÃŸt Teil vor 
dessen Bildung abgeschlossen ist. AuÃŸerde wÃ¤r auch die postulierte gekrÃ¼mmt 
StÃ¶rungszon nur ein lokales, auf die Engelskbukta-Region beschranktes PhÃ¤nomen Der 
Forlandsundet Graben setzt sich jedoch deutlich weiter nach S bis zum Bellsund fort 
(DALLMANN et al. 1993) und Ã¤hnlich Strukturen kÃ¶nne auch auf dem Schelf westlich vom 
Hornsund seismisch nachgewiesen werden (EIKEN & AUSTEGARD 1987). 
Der zweite Modellvorschlag interpretiert den Graben als transtensive Kollapsstruktur im 
Zentrum des sich hebenden FaltengÃ¼rtels Dieses Modell fÃ¼g sich besser in die Bildungsge- 
schichte ein: Die polyphase Deformationsgeschichte der GrabenfÃ¼llung die sowohl kompres- 
sive als auch transpressive und dehnende Strukturen aufweist (GABRIELSEN et al. 1992; 
KLEINSPEHN & TEYSSIER 1992), erfolgt also wÃ¤hren der "strike-slip9'-dominierten Transpres- 
sion (sensu MULLER & SPIELHAGEN 1990) kurz nach Chron 24 (UntereozÃ¤n) 
Dabei kÃ¶nnt der Forlandsundet einen groÃŸe Teil der bei dieser Bewegung den bereits 
bestehenden Fold Belt Ã¼berprÃ¤gend Lateralkomponente akkomodieren. Ansonsten sind 
bisher relativ wenige "strike-s1ip"-ÃœberprÃ¤gung dokumentiert - das SEDL-Lineament 
(Svartfjella-Eidembukta-Daudmannsodden-Lineament) im sÃ¼dliche Oscar I1 Land (MAHER et 
al. 1997) kÃ¶nnt solch eine junge Blattverschiebung sein, die faltengÃ¼rtelparallel Lateral- 
Komponente wird von diesen Autoren allerdings als bereits wÃ¤hren der Ãœberschiebungs 
tektonik stattfindende Bewegung gedeutet. Im Gebiet der Br0ggerhalv0ya kÃ¶nnte die in der 
Engelskbukta-Decke beschriebenen ungewÃ¶hnlic transpressiven GefÃ¼g (Comfortlessbreen, 
Abb. 4-34, Kap. 4.2.3.3) ebenfalls zu dieser Phase der "strike-slip"-dominierten Transpression 
gehÃ¶re und die kompressive Deckentektonik lokal Ã¼berprÃ¤ge 
Die insgesamt geringe ÃœberprÃ¤gu des Fold Belts mit einer Lateralkomponente kÃ¶nnt zum 
einen darauf zurÃ¼ckgefÃ¼h werden, dass die Bildung des Forlandsundets den Hauptteil der 
Bewegung aufnimmt oder die "strike-slip"-Bewegungen auf einen schmaleren Bereich nÃ¤he 
zur Plattengrenze beschrankt sind und somit Ã¤hnlich Strukturen vor allem auf dem Schelf 
westlich von Spitzbergen auftreten mÃ¼ssten So kartieren z.B. AusTEGARD et al (1988) anhand 
von reflexionsseismischen Profilen mehrere N-S streichende GrÃ¤be und HalbgrÃ¤be auf 
dem Schelf, die zwar als hauptsÃ¤chlic durch spat- bis post-"orogene" Extension gebildete 
Strukturen gedeutet werden, eine mÃ¶glich "strike-slip" Bildung wird jedoch nicht ausge- 
schlossen. Zum anderen kÃ¶nnt die Lateralbewegung zwischen Chron 24 und 21 tatsÃ¤chlic 
wie von TEYSSIER et al. (1995b) angenommen durch eine starke Verformungsaufteilung 
gekennzeichnet sein (S.O.), sodass anstelle von Blattverschiebungen weiterhin im wesent- 
lichen kompressive Strukturen gebildet werden. 
Zusammengefasst betrachtet wird in der vorliegenden Arbeit folgendes Modell 
vorgeschlagen: Aufgrund der sedimentologischen Befunde (Schuttungsrichtungen, Kiasten- 
vergesellschaftung, Alter der tertiÃ¤re Sedimente, auch anhand von Fission Track-Daten), der 
vorherrschenden kompressiven Tektonik sowie der Erkenntnisse Ã¼be die kinematischen 
Entwicklung des Fold Belts in vielen Segmenten ("flat-and-ramp"-Phase, Hauptphase mit 
Faltung und Einbeziehung des Kristallins) kann gefolgert werden, dass zumindest die 
Hauptphase der Ãœberschiebungstektoni (Stadium 2, Anfang Stadium 3) wÃ¤hren der 
kompressionsdominierten Phase im Zeitraum zwischen Chron 25 bis kurz nach Chron 24 
stattfand und damit bereits vor der "strike-slip"-Bewegung zu groÃŸe Teilen abgeschlossen 
war (Abb. 5-11). Die nachfolgende transpressive Phase fÃ¼hr zu einer Ãœberpragun der 
kompressiven Strukturen mit einer lateralen Komponente, die nach bisherigen Beobach- 
tungen anscheinend auf den Forlandsundet und mÃ¶glicherweis weiter westlich auf den 
Schelfbereich konzentriert sind oder aufgrund einer Verformungsaufteilung weiterhin im 
wesentlichen kompressive Deformationen beinhaltet, die schwer von der Hauptphase zu 
trennen wÃ¤ren 
Die Unsicherheiten liegen weiterhin in der ungenauen Datierung der tertiÃ¤re Ablagerungen. 
6 Schlussfolgerungen 
Die tektonische Evolution der Br~ggerhalv~ya wird hauptsÃ¤chlic durch zwei konvergente 
Deformationsereignisse geprÃ¤g (Abb. 6-1): Von der prÃ¤-devonische mehrphasigen und 
duktilen tektono-metamorphen Strukturentwicklung im Rahmen der kaledonischen Tekto- 
genese einerseits und andererseits durch die tertiÃ¤r Ãœberschiebungstektoni mit SprÃ¶d 
verformung in einem hohen Krustenstockwerk. Letztere fÃ¼hrt zu einem Deckenbau, der 
den heutigen tektonischen Baustil der Braggerhalv~ya bestimmt. Das Kristallin wurde 
dabei als Block in die Ãœberschiebungstektoni einbezogen und die prÃ¤-devonische Struk- 
turen aus ihrer ursprÃ¼ngliche Orientierung rotiert. 
Die kaledonische Strukturentwicklung umfasst fÃ¼n Deformationsakte (Abb. 6-I), darunter 
drei bis vier Faltungsepisoden und eine Phase mit einer lokalisierten duktilen Scher- 
tektonik. 
Sowohl die relative zeitliche Abfolge als auch die Orientierungen der mit ihnen assoziierten 
Strukturen (Faltenachsen, Schieferungen, Scherrichtungen) sind in den prÃ¤-vendische 
und vendischen/altpalÃ¤ozoische Metamorphiten identisch. Das bedeutet, dass die Ein- 
heiten spÃ¤testen ab der D2 gemeinsam deformiert wurden und diese gemeinsame Ent- 
wicklung wÃ¤hren der kaledonischen Tektogenese erfolgte und die prÃ¤gend Deformation 
nicht grenvillisch ist. 
Auf der Br~ggerhalv~ya deutet sich zumindest zeitweilig (D4) ein Einfluss sinistral trans- 
pressiver Bewegungen an. Dies weist auf eine schrÃ¤g Konvergenz der Platten wahrend 
dieser Deformationsepisode hin mit der Konsequenz, dass die Kaledoniden Svalbards 
phasenweise einen transpressiven Charakter besitzen. 
Die Ã¤hnlich lithologische Abfolge und Petrographie erlaubt eine Parallelisierung der 
Kongsvegen Group mit der Krossfjorden Group nÃ¶rdlic des Kongsfjordens. Ein Vergleich 
der strukturellen Evolution beider Gebiete zeigt eine bemerkenswert einheitliche Deforma- 
tionsabfolge und Orientierung der Strukturen. Daraus folgt, dass beide Gebiete ab der D2 
gemeinsam wÃ¤hren der kaledonischen Tektogenese deformiert wurden. 
Dies spricht gegen die von HARLAND & WRIGHT (1979) und HARLAND (1997) postulierte 
svalbardische Terrane-Grenze (Central-West Fault) zwischen NW- und W-Spitzbergen 
(PIEPJOHN & SAALMANN in Vorb.), die durch den Kongsfjorden verlaufen und die beiden 
Gebiete erst im Oberdevon zusammengefÃ¼hr haben soll. 
WÃ¤hren des Devons war die Braggerhalvaya Abtragungsgebiet, da die Ã¤lteste 
Sedimente ein unterkarbonisches (Orustdalen Formation) bzw. oberkarbonisches (Br~g-  
gertinden Formation) Alter besitzen und das Grundgebirge winkeldiskordant Ã¼berlagern 
Ob die svalbardische Ãœberschiebungstektoni auch die Br~ggerhalvaya betraf, kann nicht 
mehr festgestellt werden. Sicher ist, dass die Basementeinheiten prÃ¤-tertiÃ verstellt 
wurden - vermutlich im Zusammenhang mit der karbonischen Blocktektonik. 
Die Sedimentation im Unter- und frÃ¼he Oberkarbon wurde von einer syn-sedimentÃ¤re 
Abschiebungstektonik begleitet. Soweit es mÃ¶glic ist, die Geometrie des St. Jonsfjorden 
Troughs zu rekonstruieren, kristallisieren sich etwa NW-SE streichende StÃ¶runge mit 
nach SW abschiebendem Versatz heraus (dabei erster Hinweis fÃ¼ die Existenz der 
Tektonische Evolution der Braggerhalvaya 
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Lokalisierung der Verfonnun mit Bitdun duktiler Ãœberschiebungszo 
D m p  nen: Mylonitisierung von ~e fa~e l i t en  u d Marmoren/Kalk l^ikatgest+- 
nen; Boudinage kompetenter Einheiten (im MaÃŸsta von cm bis 
2. enge bis isoklinale Faitung der Schieferungen und derQuarzrn@iiii 
D3 Kompmssion sate um etwa N-S streichende Faltenachsen. Bildung einer Schiefe- 
rung s3 - 
1. Isoklinalfaitun des Lagenbaus, der SI und der DI-Quarzmobilisate 
D2 Kompression um Ca. SWNE %s WE. streichendeFflenachsen, BildlÃ§y.einÃ§ M- tenachsenparallelen Schieferung s2; diese Deformation i in einigen 
Einheiten nur noch in den Metapeliten erhalten 
1 rotationale Deformation: Bildung der ersten Schieferung s1 und in 1 '  1 K ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ .  metamliten von Ouarzmobilisaten narallel zur antithetischen s1 a 
Abb. 6-1: Ãœbersich Å¸be die teutonische Evolution der 5roggerhalv0ya. Detailliertere Darstel- 
lung der fertisren Uberschiebungstektonik in Abb. 6-2. 
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TertiÃ¤r Tektonik auf der Br0ggerhalwya 
ExtensioniTranstension 
Bildung des Ny-Alesund TertiÃ¤rbeckens 
? abschiebende Bewegungen an der Kongsvegen Fault ? 
Stadium 1 (Rampen und Flachbahnen) 
Bildung eines basalen Abscherhorizonts in den Phylliten der Nielsenfjellet Fm, 
der nach N bis NNE zum Vorland hin stratigraphisch aufsteigt. 
Bildung derunteren Decken durch von diesem basalen Abscherhorizont ab- 







Deckeninterne Defomationszonen entstehen an untergeordneten Ãœbersc'hie 
bungen. Diese nutzen als Detachments die Karbonate der Wordiekammen Fm 
(Kongsfjorden-Decke) oder Tonhorizonte in der Scheteligfjellet Fm (Kvadehu- 
ken- Decke) 
Stadium 2a (Faltung, Bildung der mittleren Decken) 
Die erste "out-of-sequence"-Uberschiebung hinter den Stadium 1-Decken in- 
volviert grÃ¶ÃŸe Anteile des kristallinen Grundgebirges (Nielsenfjellet Fm). An 
der Front dieser SockelÃ¼berschiebun entsteht eine StÃ¶rungswachstumsfalte 
Die Ny-Alesund- Decke wird mit gefaltet und die Stadium 1-Uberschiebungen 
dabei rotiert und verkippt. ZunÃ¤chs kurzzeitige Reaktivierung der Alesund-- 
Uberschiebung, dann bildet sich im Zuge fortgesetzter Verkurzung und Kom- 
pression eine neue Uberschiebungsbahn (= Ny-Alesund-Uberschiebung-2), 
die ausschlieÃŸlic die Schichten des Tyrrellfjellet Mbs und der Gipshuken Fm 
als Gleitbahn nutzt und an der die Ny-Alesund-Decke schrÃ¤ nach ENE auf 
die unteren (Stadium 1-) Decken Ã¼berschobe wird. 
Gleichzeitig durchbricht die SockelÃ¼berschiebun (~ielsenfjellet-Ãœberschie 
bung) den Ã¼berkippte Faltenkurzschenkel und transportiert die Antikline auf 
die Synkline. Die Schetelig Fault wird in diesem Stadium erstmals als Querver- 
schiebung ("tear fault") aktiviert. 
........................................................................................................................ 
Stadium 2b (Bildung der Kristallindecken) 
Mit der Bildung weiterer Uberschiebungen, deren Entstehung in Richtung zum 
Hinterland erfolgt,werden die Kristallindecken gebildet. Zwischenzeitliche Ru- 
hephasen in der Uberschiebungstektonik werden durch Erosion der Nielsenf- 
jellet-Decke im W und AktivitÃ¤te an der Schetelig Fault indiziert. Die Bewe- 
gungen an der Schetelig Fault enden jedoch noch vor der Bildung der struktu- 
rell hÃ¶chste Engelskbukta- Decke. 
......................~.......~~.~~.~~.~~~.....................~~.~........~.~.....~...~.~---------------------.-.------ 
Extension N-S 
W-E streichende Abschiebungen am Breggerfjeliet und Zeppelinfjellet, 
Die Orientierung der Abschiebungen parallel zum Streichen der Strukturen 
deutet auf einen KoII~Ds des aufsteiaenden Fold Belts hin. 
Extension W-E 
N-S streichende Abschiebungen mit zumeist relativ geringem Versatz, lokal 
werden prÃ¤-existierend und gÃ¼nsti orientierte Scher- und KluftflÃ¤che als 
Abschiebungen reaktiviert 
Letzte Bildungsstadien des Forlandsundet Grabens 
Abb. 6-2: Ãœbersich aber die tektonische Evolution der Br0ggerhalv0ya wahrend des Tertiars 
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Kongsvegen Fault). 
NW-Spitzbergen wird von N-S streichenden Elementen geprÃ¤gt dies gilt sowohl fÃ¼ kale- 
donische (HJELLE 1979; PIEPJOHN & THIEDIG 1995; PIEPJOHN et al. 1997; LANGE & 
HELLEBRANDT 1997) als auch svalbardische (PIEPJOHN 1994; WERNER 1996; THIELEMANN 
1996; GREWING 1997; PELETZ 1997; LANGE & HELLEBRANDT 1997; PIEPJOHN 1997) Struktu- 
ren. Die N-S-Richtung ist auch fÃ¼ die kaledonische Deformation auf der Braggerhalvaya 
nachweisbar (Kap. 2). Die Kongsvegen Fault streicht NW-SE und schneidet damit die 
dominante N-S-Richtung. Dies ist im Karbon erstmals nachweisbar. Die Herkunft dieser 
Richtung ist unbekannt, doch kÃ¶nnt diese StÃ¶run ein bedeutendes altes (?prÃ¤kambri 
sches, ?kaledonisches, ?svalbardisches) Lineament reprÃ¤sentieren das im Karbon (und 
spÃ¤te erneut im TertiÃ¤r reaktiviert wurde. MÃ¶glicherweis hÃ¤ng die abweichende Rich- 
tung mit Lateralbewegungen wÃ¤hren der kaledonischen Tektogenese zusammen. 
Die AktivitÃ¤ an den StÃ¶runge lieÃ bereits im Bashkirium etwas nach, sodass die RÃ¤nde 
des Nordfjorden Blocks bereits Ã¼berflute werden konnten. Die stÃ¶rungskontrolliert Sedi- 
mentation wurde schlieÃŸlic ab dem oberen Oberkarbon und Perm von einer stabilen 
Plattformsedimentation abgelÃ¶st deren fazielle Entwicklung nicht allein von eustatischen 
Meeresspiegelschwankungen, sondern hauptsÃ¤chlic von regionalen tektonischen Hebun- 
gen und Senkungen gesteuert wurde (STEEL & WORSLEY 1984). 
Die relativ stabilen VerhÃ¤ltniss hielten auch im Mesozoikum an. Die am Ende des Meso- 
zoikums in der unteren Oberkreide beginnende Hebung im N fÃ¼hrt zu einer Erosion der 
post-kaledonischen Sedimente auf der Braggerhalvaya bis zur Untertrias bzw. dem 
Oberperm. 
Das tertiÃ¤r Ny-Alesund Becken bildete sich im unteren PalÃ¤ozÃ entweder als isoliertes 
eigenstÃ¤ndige Becken oder als Teilbecken des Zentralbeckens. Die Sedimente wurden 
aus N geschÃ¼ttet wobei das kristalline Grundgebirge im N bereits exhumiert war. Ver- 
mutlich wurde die NW-SE streichende Kongsvegen Fault erneut als Abschiebung nach 
SW aktiviert. Die Sedimentation war vor Beginn der tertiÃ¤re Ãœberschiebungstektoni ab- 
geschlossen. 
Die tertiÃ¤re FaltengÃ¼rte in der Arktis (Eurekan Fold Bett) (SOPER et al. 1982; MIALL 1984) 
entstanden im Rahmen der plattentektonischen Umgestaltung im Zuge der Ã–ffnun des 
Nordatlantiks. 
Die Entwicklung des tertiÃ¤re Deckenbaus kann auf der Braggerhalvaya in drei Stadien 
gegliedert werden (Abb. 6-1, 6-2): 
1) Das erste Stadium beinhaltet die Bildung flacher Ãœberschiebunge mit Rampen- und 
Flachbahnen-Geometrien, die zur Entstehung der fÃ¼n unteren Sediment-dominierten 
Decken fÃ¼hrte wobei jedoch bereits in der Kongsfjorden-Decke Anteile des kristallinen 
Basements involviert wurden. Die Flachbahnen befinden sich bevorzugt in den 
Phyiliten der Nielsenfjellet Formation (basaler Abscherhorizont) und in den Karbonaten 
der Wordiekammen Formation. Deckeninterne Deformationen sind an Rampenpo- 
sitionen und untergeordnete Ãœberschiebunge gebunden, kÃ¶nne allerdings lokal zu 
einer intensiven Faltung und Verschuppung der Sedimente fÃ¼hren In der Kvadehuken- 
Decke sind Abscherhorizonte in der Sonderfazies der Scheteligfjellet Formation 
entwickelt sowie potentiell in feinkÃ¶rnige Schichtanteilen der oberen Orustdalen 
Formation. 
2) Im zweiten Stadium wurden grÃ¶ÃŸe Anteile des kristallinen Grundgebirges durch die 
erste durchbrechende ("out-of-sequence-") Ãœberschiebun einbezogen. Der 
tektonische Transport war stÃ¤rke nach ENE gerichtet. An der Front dieser Sockel- 
Ãœberschiebun bildete sich eine NE-vergente Falte im krn-MaÃŸstab was zu einer 
Verkippung und Rotation der Stadium-1 Decken sowie zur Faltung der Ny-Alesund- 
Ãœberschiebun fÃ¼hrt . Es entwickelte sich infolge progressiver Konvergenz eine neue 
Ãœberschiebungsbah (Ny-Alesund-Ãœberschiebung-2) die die dÃ¼nnbankige Dolomite 
des Tyrrellfjellet Members und der Gipshuken Formation als Gleithorizonte nutzte. Die 
Synkline schneidet die unteren Decken schrÃ¤ ab. Die SockelÃ¼berschiebun (= 
Nielsenfjellet-Ãœberschiebung durchbrach den Ãœberkippte Faltenkurzschenkel und 
transportierte die Antikline auf die Synkline. 
Der Nordfjorden Block im N und NE behinderte die Migration der Decken und die nach 
SW einfallende Kongsvegen Fault Ã¼bernah eine steuernde Funktion, indem sie als 
laterale Rampe den ursprÃ¼nglic ENE-gerichteten Transport nach NE ablenkte. ostlich 
der Br~ggerhatvaya konnte die Bewegung dagegen ungehinderter bis auf das Vorland 
vorgreifen (in Form von schichtparallelen Detachments, TESSENSOHN et al. in Druck). 
Unterschiedliche deckeninterne Versatzweiten innerhalb der Ny-Alesund- und Nielsen- 
fjellet-Decken wurden durch NNE-SSW bis N-S streichende Querverschiebungen ("tear 
faulte") akkommodiert. Dazu gehÃ¶r auch die Scheteligfjellet Fault, die in diesem Sta- 
dium erstmals aktiviert wurde. 
3) Die Kristallindecken wurden durch weitere "out-of-sequencel'-Ãœberschiebunge 
gebildet, d.h. die Decken werden nach S jÃ¼nger Der Transport erfolgte wie in Stadium 
2 nach ENE. AktivitÃ¤ der Scheteligfjellet Fault und mÃ¶glich Unterbrechungen der 
Ãœberschiebungstektoni fÃ¼hrte zur zwischenzeitlichen Erosion der Nielsenfjellet- 
Decke im W und mÃ¶glicherweis zu einem kanalisierten Transport der Bogegga-Decke 
im E. Die nachlassende AktivitÃ¤ an der Scheteligfjellet Fault ist bereits bei der Platz- 
nahrne der Trondheimfjella-Decke zu beobachten, bis die Scheteligfjellet Fault schlieÃŸ 
lich von der Engelskbukta-Decke (der jÃ¼ngste Decke auf der Braggerhalvaya) Ã¼ber 
fahren wurde. 
Im Anschluss an die Deckentektonik folgte der Kollaps des Fold Belts - auf der Bragger- 
halvaya in Form von etwa W-E streichenden Abschiebungen nach N (Braggerfjellet, 
Zeppelinfjellet) (Abb. 6-2). 
Der Forlandsundet Graben muss jÃ¼nge sein als die hÃ¶chste Decken und bildete sich 
frÃ¼hesten im SpÃ¤tstadiu des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts (post-Engelsk- 
bukta-Decke). Seine Entwicklung ist von mehreren transtensiven und transpressiven 
Phasen geprÃ¤g (STEEL et al. 1985; LEPVRIER 1990; GABRIELSEN et al. 1992; KLEINSPEHN & 
TEYSSIER 1992). Eine ÃœberprÃ¤gu des Fold Belts in unmittelbarer Nachbarschaft zu den 
Randstorungen ist nicht auszuschlieÃŸe (s. z.B. transpressive GefÃ¼g in den Dolomit- 
marrnoren am Comfortlessbreen, Kap. 4.2.3.3). 
Die W-E-Extension (= zweite tertiÃ¤r Extensionsphase, Abb. 6-2) auf der Braggerhalvaya 
ist vermutlich im Zusammenhang mit der letzten, extensiven Bildungsphase des Forland- 
sundet Grabens zu sehen. 
Die metamorphen Gesteine des kaledonischen Basements weisen das gleiche GefÃ¼ge 
Inventar der tertiÃ¤re Verformung wie die Sedimente auf. Diese GefÃ¼g sind auf die 
unmittelbare Nachbarschaft zu den Ãœberschiebunge beschrÃ¤nkt Insbesondere die 
Dolomitrnarmore der Moefjellet Formation sind in ihrem Verhalten vÃ¶lli mit den Karbo- 
naten der Wordikammen Formation zu vergleichen und weisen die identischen Strukturen 
auf (Schuppenstapel, Rampen- und StÃ¶rungswachstumsfalten Pop-up-Strukturen) (Kap. 
4.2.3.3, Abb. 4-32). In den Phylliten und Quarziten der Nielsenfjellet Formation sind nur 
sehr selten tertiÃ¤r Strukturen aufgeschlossen. Diese werden durch kleine Duplex- 
strukturen und Schuppenbildungen reprÃ¤sentier (z.B. auf dem Gipfel des Kiirfjellets, 
Kap. 4.2.2.1, Abb. 4-17) sowie durch schmale Kataklasitzonen (Kap. 4.2.3.3, Abb. 4-33). 
Derartige Deformationen sind typisch fÃ¼ die tertiÃ¤r Tektonik und damit deutlich different 
zu den kaledonischen Strukturen. Dies spricht gegen die Annahme z.B. von MANBY (1 988) 
TAPPE (1989), LOSKE (1989) und PIEPJOHN et al. (in Druck b), dass die prÃ¤gend Foliation 
im Basement wÃ¤hren der tetÃ¼Ã¤r Tektonik gefaltet wurde (diese Falten entsprechen den 
als B4 indizierten und damit der kaledonischen Deformation zugeordneten Falten, 
(SAALMANN in ~orb.); vgl. Kap. 2.3). Das Basement wurde demnach nicht aktiv in Form von 
intensiver Faltung involviert, sondern als Block transportiert und die kaledonischen Struk- 
turen aus ihrer ursprÃ¼ngliche Orientierung rotiert. Die tertiÃ¤r Tektonik ist in schmale 
Scherzonen lokalisiert. 
Von groÃŸe Bedeutung fÃ¼ die tertiÃ¤r Ãœberschiebungstektoni ist der Einfluss alter 
Strukturen: Die karbonischen NW-SE streichenden, nach SW abschiebenden St6rungen 
wurden tertiÃ¤rzeitlic reaktiviert: Sie wirkten als Rampen, an denen die Ãœberschiebunge 
stratigraphisch aufstiegen. Diese StÃ¶runge fÃ¼hrte demnach einerseits zu lokal variablen 
deckeninternen Vergenzen und steuerten andererseits sowohl die Transportrichtungen der 
unteren Decken als auch den Ã¼bergeordnete NE-Transport auf der Braggerhalvaya 
(Kongsvegen Fault als schrÃ¤g Rampe). 
Die Deformation auf der Broggerhalvoya wird eindeutig von Kompression dominiert. GroÃŸ 
rÃ¤umig Lateralbewegungen und eine staffelartige Anordnung von Falten und Ãœberschie 
bungen sind nicht beobachtbar. Zwar sind lokal auch transpressive GefÃ¼g vertreten und 
damit auch eine Lateralkomponente beteiligt (z.B. nÃ¶rdlic des Comfortlessbreen, an der 
NordkÃ¼st der Engelskbukta, abschnittsweise im Kiaerstranda-Profil und in der "Orvin 
Gorge"). Doch diese Strukturen sind untergeordnet. Daher ist eine dominant transpressive 
Bildung der Braggerhalvnya unwahrscheinlich. 
Die vergleichbare kinematische Evolution spricht gegen eine zeitlich getrennte Entwicklung 
des tertiÃ¤re Fold Belts auf der Brnggerhalvaya. Auch Modelle, die dieser Region eine 
strukturelle Sonderposition zuordnen (zwischen zwei Blattverschiebungen (LEPVRIER et al. 
1988; in einem Segment mit noch gekoppelter "strike-slip" und "pure shear" Deformation, 
MAHER & CRADDOCK 1988), sind angesichts des beschriebenen tektonischen Inventars und 
der Kinematik anzuzweifeln. 
In Frage zu stellen sind ebenso Modelle, die die Ãœberschiebungstektoni auf der Bragger- 
haivnya im Zusammenhang mit der Bildung des Forlandsundet sehen (STEEL et al. 1985; 
MMER et al. 1997), da sich der Forlandsundet Graben erst in der SpÃ¤tphas der Decken- 
tektonik gebildet haben kann. HARLAND (1997) lokalisiert den Forlandsundet sogar in das 
Zentrum einer Flower Structure, wobei sich die E-vergenten Ãœberschiebunge in Oscar II 
Land und W-vergente Ãœberschiebunge auf Prins Karis Foriand zum Graben hin verstellen 
sollen. Die Ãœberschiebunge im Kristallin der Brnggerhalvaya besitzen einen listrischen 
Verlauf, der sich zur Tiefe hin verflacht. Auf Prins Karis Foriand sind keine W-vergenten, 
sondern ebenfalls nach E gerichtete Ãœberschiebunge entwickelt (KLEE 1990; MERSMANN 
1990; POST 1990). Der Forlandsundet Graben kann demzufolge keine Flower Structure 
darstellen. 
Der von anderen Regionen abweichende Transport nach NE kann mit der Reaktivierung 
alter StÃ¶runge (Kongsvegen Fault) erklÃ¤r werden und ist kein Beweis fÃ¼ eine transpres- 
sive Bildung des West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belts. Der Bau des West Spitsbergen 
Fold-and-Thrust Belts wird stark von der prÃ¤-tertiÃ¤r Konfiguration bestimmt (Basement- 
topographie, Orientierung von alten Strukturen, Lithologie und MÃ¤chtigkei der post-kaledo- 
nischen Sedimente). 
Das Fehlen von Hinweisen fÃ¼ bedeutende Lateralbewegungen und demzufolge eine 
kompressive Entstehung des Fold Belts wird auch in sÃ¼dlichere Regionen des Fold Belts 
beobachtet (GOSEN & PIEPJOHN in Druck; GOSEN et al. in Druck; PIEPJOHN & GOSEN in 
Druck). 
Von anderen Bearbeitern wird demgegenÃ¼be ine deutliche bis vorherrschend transpres- 
sive Komponente der Ãœberschiebungstektoni angefÃ¼hr (LEPVRIER et al. 1988; BRAATHEN 
&BERGH 1995; TEYSSER et al. 1995a; BERGH et al. 1997), hÃ¤ufi basierend auf Storungs- 
flÃ¤chenanalysen Beispielsweise wird von BRAATHEN & BERGH (1995) fÃ¼ den Fold Belt im 
NordenskiÃ¶l Land Transpression wÃ¤hren einer ersten Phase mit NNW-SSE- und einer 
zweiten Phase mit WSW-ENE-VerkÃ¼rzun beschrieben. Dabei werden jedoch fÃ¼ jedes 
Stadium "strike-slip7'-Bewegungen entlang einer oder mehrerer NNW-SSE streichender 
StÃ¶runge postuliert, deren Existenz vor allem fÃ¼ das erste Stadium nicht belegt ist. 
Generell ist die Ãœbertragun anhand von Harnischen ermittelter Spannungsregime auf den 
gesamten Fold Bett kritisch zu betrachten.. Die kinematische Evolution des West Spitsber- 
gen Fold-and-Thrust Belts besteht generell aus drei Stadien (DALLMANN 1988a,b; 
DALLMANN 1992, BRAATHEN & BERGH 1995, BRAATHEN et al. 1995; BERGH et al. 1997; 
SAALMANN & THIEDIG 1997, 1998a,b; GOSEN & PIEPJOHN in Druck; PIEPJOHN & GOSEN in 
Druck; GOSEN et al. in Druck; PIEPJOHN et al. in Druck). Die anhand von PalÃ¤ospannungs 
analysen in tertiÃ¤re Sedimenten ermittelten Tensoren (KLEINSPEHN et al. 1989; TEYSSIER 
et al. 1995a) lassen sich jedoch nur schwer dieser Entwicklung zuordnen. Die gemesse- 
nen Populationen reprÃ¤sentiere statt dessen auf die jeweiligen MessdomÃ¤ne beschrÃ¤nk 
te lokale SpannungszustÃ¤nde 
Plattentektonisch betrachtet erscheint der Zeitraum der kompressionsdominierten Trans- 
pression zwischen Chron 25 und 24 (MULLER & SPIELHAGEN 1990) (59-55 Ma) der 
wahrscheinlichste Zeitrahmen fÃ¼ die Hauptphase (Stadium 2 bis 3) des West Spitsbergen 
Fold-and-Thrust Belts zu sein, da dieser sowohl die beginnenden SchÃ¼ttunge von 
Basementklasten aus W (Stadium 2) als auch die kompressive Tektonik berÃ¼cksichtigt 
Eine ÃœberprÃ¤gu des Fold Belts mit einer Lateralkomponente wÃ¤hren der transpres- 
sionsdominierten Bewegung zwischen GrÃ¶nlan und Svalbard ist hÃ¶chstwahrscheinlic 
auf die westlichen Bereiche Spitzbergens (Forlandsundet, WestkÃ¼ste beschrÃ¤nk und 
vermutlich vor allem auf dem Schelf stÃ¤rke entwickelt. 
Ausblick 
Nachdem sich die Bearbeitung der prÃ¤-devonische Strukturentwicklung bisher hauptsÃ¤ch 
lich auf Gebiete nÃ¶rdlic des Kongsfjordens konzentrierte (HJELLE & OHTA 1974; HJELLE 
1979; PIEPJOHN & THIEDIG 1995, WERNER 1996; THIELEMANN 1996; GREWING 1997; LANGE 
& HELLEBRANDT 1997; PELETZ 1997; PIEPJOHN & THIEDIG 1997; PIEPJOHN et al. 1997), erlaubt 
die Untersuchung des Basements im nÃ¶rdliche Oscar II Land der vorliegenden Arbeit 
zusam-men mit frÃ¼here Arbeiten in Prins Karls Forland (KLEE 1990, MERSMANN 1990, 
POST 1990) erstmals einen Vergleich prÃ¤-devonische Einheiten Ã¼be postulierte Terrane- 
Grenzen hinweg und damit eine zeitliche Einstufung der Deformationen. ZukÃ¼nftig Unter- 
suchungen mÃ¼sse fÃ¼ einen Vergleich und eine plattentektonische Deutung auch den 
Verformungspfad der einzelnen Deformationsepisoden stÃ¤rke berÃ¼cksichtigen DafÃ¼ ist 
auch eine Ermittlung der p-T-t-Pfade notwendig, da der Vergleich der Gebiete sÃ¼dlic und 
nÃ¶rdlic des Kongsfjordens bisher hauptsÃ¤chlic auf strukturgeologischen Daten basiert. 
Da die Gebiete sÃ¼dlic und nÃ¶rdlic des Kongsfjordens ab der D2 eine gemeinsame 
Deformationsentwicklung aufweisen ist die Frage von Interesse, ob das Basement im Ost- 
Terrane von HARLAND & WRIGHT (1979) (z.B. in Ny-Friesland) eine komplett andere oder 
eine Ã¤hnlich prÃ¤-devonisch Entwicklung aufweist, um zu klÃ¤ren ob Ostspitzbergen ein 
svalbardisches Terrane darstellt oder alle drei Provinzen spÃ¤testen frÃ¼hkaledonisc 
zusammengefÃ¼hr wurden. 
Der genaue Zeitraum und plattentektonische Rahmen der tertiaren Tektonik ist noch 
immer Gegenstand kontroverser Diskussionen. Zur LÃ¶sun dieser Probleme sind genaue 
Datierungen der tertiaren Sedimente notwendig, die jedoch aufgrund fehlender index- 
fossilien nur begrenzt mÃ¶glic sind. Andere Methoden wie Fission-Track-Analysen (BLYTHE 
& KLEINSPEHN 1998, KLEINSPEHN 1998) und Altersdatierungen von Ã¼berschobene Vulkani- 
ten (ESTRADA 1998; ESTRADA et al. 1998) oder Mylonitzonen (MANBY et al. 1998) in Nord- 
GrÃ¶nlan bieten interessante und vielversprechende AnsÃ¤tze 
Der West Spitsbergen Fold-and-Thrust Belt stellt nur einen kleinen Ausschnitt aus dem 
tertiÃ¤re Eurekan Fold Belt der Arktis dar. Zum VerstÃ¤ndni und zur Rekonstruktion der 
plattentektonischen Umgestaltung der Arktis ist die Kenntnis der tertiaren Entwicklung in 
NordgrÃ¶nlan und Nord-Kanada (Ellesmere Island) unerlÃ¤sslich Diese Untersuchungen 
wurden und werden z.B. von der BGR (Bundesanstalt fÃ¼ Geowissenschaften und Roh- 
stoffe) in internationaler Zusammenarbeit im Rahmen der CASE-Expeditionen (Circum 
Arctic Structural Events) angestrebt. 
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Seite 
Tektonische Diagramme und Messbereiche 
Abb. 8-1 Tektonisches Inventar in der Ny-Alesund- und der Nielsen- 
fellet-Decke im NE der Braggerhalvaya 
Abb. 8-2 Tektonisches Inventar in der Ny-Alesund-Decke am Grensefjellet 
Abb. 8-3 Tektonisches Inventar in der Kongsfjorden-, Kvadehuken- 
und der Ny-Alesund-Decke im N der Braggerhalvaya 
Abb. 8-4 Tektonisches Inventar in der Kvadehuken- und der Kiaer- 
fjellet-Decke im SW der Br~ggerhalvaya 
AbkÃ¼rzunge der Minerale (Kap. 2, Abb. 2-7) 
Harnischdatenauswertung 
ErlÃ¤uterun der StÃ¶rungsflÃ¤chenanaly 
Abb. 8-5 ComputergestÃ¼tzt Auswertung von HarnischflÃ¤che in den 
verschiedenen Decken 
Stratigraphische Profilsaulen der Broggertinden und Scheteligfjeliet Formationen 
Abb. 8-6 Legende zu den ProfilsÃ¤ule und Lage der Profile 
Abb. 8-7 Stratigraphisches Profil am Braggerfjellet-Nord (Bn) 
Abb. 8-8 Stratigraphische Profile am Haavimfjellet (H) und Nielsenfjellet (P, N) 
Abb. 8-9 Stratigraphisches Profil bei Raysa 
Abb. 8-10 Stratigraphisches Profil am Kiaerfjellet (Simlestupet) 
Abb. 8-1 1 Stratigraphisches Profil irn Traudalen 
Abb. 8- 1: Tektonisches Inventar der terfiaren Deformation in den Sedimenten der Ny-Alesund- 
und Nielsenfjellet-Decken auf der nordOstlichen Breiggerhalv0ya (HF = Haavimbfjellet Fault) 
0 SchichtilÃ¤che (so) @D KJÅ¸ftejScher 
A Schieferung (s,) flachen (k) 
X Ãœberschiebunge (T) &Lineare 
Abb. 8-2: Tektonisches Inventar der fertiaren Deformafjon in den Sedimenten der Ny-Alesund-- 
Decke arn Grensefjellef irn Osten der Br0ggerhalv0ya 
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Abb. 8-3: Tektonisches Inventar der fertiaren Deformation in den Sedimenten der Kongsfforden-, 
Kvadehuken- und Ny-Alesund-Decke auf der nordlichen Br0ggerhalv0ya (Schefeligfjellef) (SF = 
SchefeligiJellef Fautt) 
Abb. 8-4: Tekfonisches Inventar der tertiaren Deformation in den Sedimenten der Kvadehuken 
und Kiselljellet-Decke auf der sÃ¼dwestliche Br0ggerhalv0ya 
AbkÃ¼rzunge der Minerale (Kap. 2, Abb. 2-6): 
Bi Biotit Czo Klinozoisit Hbl Hornblende 
Cc/dolo CaIcit/Dolomit EpIZo EpidotiZoisit LCX Leucoxen 
Ch Chlorit Feldspat Ms Hellglimmer gp CPx Klinopyroxen Granat Qz Quarz 
StÃ¶rungsflÃ¤chenanaly 
Die StÃ¶rungsflÃ¤chenanaly ("PalÃ¤ospannungsanalyse" anhand von HamischflÃ¤che 
(Angelier 1979; Aleksandrowski 1985; Angelier 1989; Angelier & Mechler 1977; Etche- 
copar et al. 1981) wurde mit den Programmen des Geol.-PalÃ¤ont Instituts der Univer- 
sitÃ¤ TÃ¼binge TURNER (P-T-Achsen, Spemer et al. 1993) und NDA (Berechnung des 
SpannungsverhÃ¤ltnisse R, (Ratschbacher et al. 1994) durchgefÃ¼hrt Jedes einzelne 
FlÃ¤chen-Linear-Paa wurde zunÃ¤chs auf seine Verwendbarkeit ÃœberprÅ¸f Lineare, die 
mehr als 15O vom FlÃ¤chengroÃŸkre ntfernt lagen, wurden aussortiert, die anderen Li- 
neare, wenn nÃ¶tig auf einem Kleinkreis auf die FlÃ¤ch rotiert. Mit mehreren Pro- 
grammdurchlÃ¤ufe wurden die heterogenen DatensÃ¤tz separiert und fÃ¼ die verblei- 
benden Werte die Spannungstensoren berechnet. Dabei musste sorgfÃ¤lti geprÃ¼f wer- 
den, ob die FlÃ¤che eines Datensatzes Ã¼berhaup zusammengehÃ¶re kÃ¶nne oder 
umgekehrt, ob womÃ¶glic Populationen getrennt werden. 
Haavimbfiellet Fault 
P, B, T _ kinematische Achsen 
(ol,d,o3) , (Hauptnormalspannung) 
Kvadehuken-Decke P (SI) = 247116 
Ny-Alesund-Decke P (SI) = 75/79 
Engelskbukta-Decke P (01) = 263129 
Abb. 8-5: CornpufergestÅ¸tzf Auswertung von Harnischflgchen in den verschiedenen Decken. 
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Stratigraphische Profile 
der Braggertinden und Scheteligfjellet Formation 
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Abb. 8-6: Legende zu den Profilsl4ulen und Lage der Profile. 
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Breggerfiellet-Nord (Bn) 





















Abb. 8-7: Sfrafigraphisches Profil am nOrdlichen Brcggerfiellef 
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Abb. 8-8: Stratigraphische Profile auf der nordostlichen Br~ggerhalv0ya 
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Abb. 8-9: Stratigraphisches Profil am westlichen Br0ggerlJellet (Raysa) 
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Abb. 8-10: Stratigraphisches Profil am Kiaerfjellet (Simlestupet) 
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Scheteligfjellet Fm 
S. Abb. 3-3. 
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Abb. 8-11: Stratigraphisches Profil im Traudalen (Scheteligfiellet Formation s. Abb. 3-3 im Text) 
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